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In this study alkenone sea surface temperatures (SST) in the California Current and in the Medi-
terranean Sea have been used to reconstruct hydrographic eonditions in the past. Additionally paleo-
salinities in the Mediterranean Sea have been ealculated from oxygen isotope measurements on 
planklonie foraminifers. 
In the California Current alkenone SST have been estimated from surface sediment samples and 
from sediments representing the last glaeial maximum (LGM). The reeonstrueted glacial SST are 
signifieantly lower eompared to SST from surfaee samples. A regional eomparison reveals SST gra-
dients of 1-2°C and 5°C for the areas south and north of 36°N. Glaeial SST north of 36°N agree with 
results from Ortiz et al. (1997) who derived 3.3°C ± I.SOC lower SST during the last glacial in the 
California Current at 42°N. These results were based on oxygen isotope measurements and foramini-
fera assemblages. Alkenone SST results from this study south of 36°N agree with resu!ts from 
Himiehs et al. (1997) who found 2°C lower alkenone SST during the last glacial in the Santa Barbara 
Basin. Stratigraphie proflies from four sediment eores sampled along the Oregon and California coast 
show that the observed SST increase developed between 15 and 10 ka. The observed SST gradient 
north of 36°N is related to changes of coastal upwelling during the LGM and indicate that eoastal up-
welling north of 36'N was less intense than today. Theseobservations agree with results of pollen and 
diatarn investigations (Sancetta et al., 1992) and with foraminifera studies (Ortiz et al., 1997). 
In the Mediterranean Sea alkenone SST and oxygen isotope measurements have been used to 
reconstruct temperature and sa!inity conditions at Iimes of Sapropel formation. The results have been 
interpreted in terrns of existing models for sapropel development. In this context Sapropels SI to SI 0 
and SI to Sl2 respectively have been sampled on two eores from the eastern Mediterranean Sea 
(Eratosthenes Seamount and Pisano Plateau). Additionally, two older sapropels (SO-I and SO-ll) have 
been sampled on these cores. Futherrnore, samples from sapropels S5, S6, S7, S9, Sl2, and SO-ll 
have been taken from two cores in the weslern Mediterannean (Balearic Rise and Tyrrhenian Sea). 
The results show that the forrnation of sapropels SI, S3, S4, S6, S7, S8 at Eratosthenes Seamount and 
Pisano Plateau oceurred at lower SST compared to modern avcrage SST. Sapropel S6 reveals SST of 
13.4°C at the Balearic Rise, 13.4°C at the Pisano Plateau, and !3.3°C at Eratosthenes Seamount and 
thus doeuments the lowest SST in the study area. Reconstructed SST from sapropels at the Balearic 
Rise are 2.2°C (SI), 2.1 °C (S5), and 0.5°C (S9) higher than recent local annual SST. On the other 
hand, reeonstructed temperatures for the same sapropels in the eastern Mediterranean Sea are in the 
range of recent local SST. The regional comparison of time-correlated sapropels shows SST increase 
to the east during the forrnation of sapropels SI, S5, S9, and S 12. The derived SST gradients between 
Pisano Plateau and Eratosthenes Seamount are significantly higher than today and can be explained 
by an increascd influence of cold Adriatic waters to the area araund the Pisano Plateau. During the 
forrnation of sapropels S3, S7, and S8 SST inerease to the west. This gradient cannot be caused by de-
ereasing SST due to upwelling in the area of Eratosthenes Seamount and thus is explained by in-
creased warming in the weslern area of the Mediterranean Sea. All sapropels in the Mediterranean 
Sea were developed during Iimes of low salinities in surface waters. One exception seems tobe sapro-
pel S5 at the Balearic Rise, for which salinity estimates are within the range of recent local salinities. 
Regional eorrelations of estimated density gradients observed in interglacial sapropels SI, S3, 
S5, and S9 are inversely compared to the modern density pattern. These estimated inverse density 
gradients are interpreted by increased Nile freshwater input during times when salinities in eastern 
Mediterranean surface waters were depleted by increased rainfalls above the northern Mediterranean 
borderlands. In cantrast to interglacial eonditions during sapropel formation, the temperature and 
salinity results from the glacial sapropel S6 (Pisano Plateau and Eratosthenes Seamount) show 
estimated densities similar to recent conditions. The estimated density gradient during the forrnation 
of sapropel S6 is higher than observed today, indicating probably a more intense anti-estuarine 
circulation pattern in the eastern Mediterranean. 
1. Einleitung 
Ozeanische Oberflächenströmungen wie Divergenz und Konvergenz werden hauptsächlich durch 
die atmosphärische Zirkulation, die ablenkenden Kraft der Erdrotation (Corioliskraft) und den daraus 
resultierenden geostrophischen Druckgradienten angetrieben. Die horizontalen Wassermassenbewe-
gungen verursachen Vermischungsvorgänge und leiten vertikale Zirkulationsvorgänge ein. Unterhalb 
von windbedingten divergenten und konvergenten Oberflächenströmungen resultieren aus Kontinui-
tätsgründen (Massenerhaltungsgesetz) aufsteigende bzw. absinkende Wassermassenbewegungen 
(Dietrich et al., 1975). Durch diese Wassermassenbewegungen werden charakteristische Eigen-
schaften wie Temperatur, Salz- und Nährstoffgehalt im Oberflächenwasser, sowie die vertikale Ver-
teilung von Wassermassen bestimmt. Wassermassen, die z.B. in Küstenauftriebsgebieten und Diver-
genzgebieten aufsteigen, sind durch die Remineralisierung abgestorbener und absinkeoder Organis-
men an Nährstoffen angereichert. In der euphotischen Zone sorgen diese nährstoffreichen Wasserma-
ssen für eine Erhöhung der biologischen Produktivität. Die zirkulierenden Prozesse in der Atmo-
sphäre und im Ozean haben daher großen Einfluß auf die Biologie in der Wassersäule und somit auf 
den Partikelfluß und schließlich auf die Sedimentation. 
Gebiete, in denen hohe Partikelflüsse und hohe Sedimentationsraten vorliegen, sind wichtige 
"Schlüsselgebiete", um ozeanegraphische und klimatische Veränderungen in der Vergangenheit zu 
untersuchen. Untersuchungsgegenstand paläoozeanographischer und -klimatischer Rekonstruktionen 
sind neben kieseligen und Carbonatischen Schalengehäusen planktischer und benthischer Organismen 
(Diatomeen, Foraminiferen, Coccolithophoriden) auch die organische Substanz, die in den Sedimen-
ten akkumuliert. Sedimente mit hohen Konzentrationen an organischem Kohlenstoff (TOC) bestehen 
aus einer Vielzahl von organischen Verbindungen, die aus biologischen, chemischen und diageneti-
schen Reaktionen und Ursprüngen entstammen. Daher liefern Sedimente mit hohen TOC-Konzentra-
tionen wichtige Hinweise für Interpretationen ihres Bildungsmilieus und stehen in besonderem Inter-
esse für paläoklimatische und -ozeanographische Untersuchungen. 
In den nachfolgenden Abschnitten werden zunächst hydrographische Verhältnisse beschrieben, 
die zur Bildung von marinen Sedimenten mit hohen TOC-Konzcntrationen führen und ihre Entste-
hungsgebiete aufgezeigt. Anschließend wird ein Überblick verschiedener "Proxies" gegeben, die für 
paläoklimatische und -ozeanographische Rekonstruktionen wertvolle Hinweise liefern und die Grund-
lage für nachfolgende Untersuchungen und anschließenden Diskussionen im Californienstrom und im 
Europäischen Mittelmeer bilden. Als Schwerpunkt dieser Dissertation wird der Rekonstruktion von 
Paläotemperaturen und -salinitäten mit Hilfe organischer Verbindungen und der Sauerstoffisotopen 
planktischer Foraminiferen besondere Beachtung zugewiesen und ein Konzept erstellt, das die hydro-
graphischen Rekonstruktionen und späteren paläoozeanographischen Interpretationen im Californien-
strom und im Europäischen Mittelmeer ermöglicht. 
1.1 Hydrographische Voraussetzungen zur Bildung organisch kohlenstoffreicher Sedimente 
Wie aus der vorangegangenen Einführung deutlich wurde, beeinflussen ozeanische Prozesse wie 
der Auftrieb und das Absinken von Wassermassen die biologischen Vorgänge in der Wassersäule. 
Die wichtigsten Faktoren für eine Anreicherung organischen Materials und somit auch von TOC im 
Sediment sind (a) hohe Primärproduktionsraten in der euphotischen Zone, (b) hohe Sedimentations-
raten der verschiedenen Komponenten und (c) die Erhaltung der organischen Substanz im Sediment 
. ~' ' ... ~ . . . . . ,• ' ~ ; -
nach der Einlagerung (Calvert, 1987). Die biologische Produktivität Photosynthese betreibender 
Organismen in der euphotischen Zone wird durch die Verfügbarkeil von Nährstoffen und durch die 
Sonneneinstrahlung bestimmt (Ryther, 1963). Da Nährstoffkonzentrationen in der euphotischen Zone 
durch den Verbrauch durch das Phytoplankton niedrig sind und partikuläres organisches Material 
(POM) unterhalb der euphotischen Zone durch die Aktivität von Bakterien remineralisiert, wird die 
biologische Produktivität im Ozean nur aufrechterhalten, wenn eine ständige Nährstoffzufuhr an die 
Oberfläche erfolgt (Calvert, 1987). Eine ständige Versorgung der euphotischen Zone mit Nährstoffen 
ist jedoch nur dann gewährleistet, wenn die vertikale Stabilität der Wassersäule den Auftrieb von 
Wassermassen aus den Tiefen, in denen die Remineralisierung des POM erfolgt, zuläßt. Solche Be-
dingungen liegen z.B. in Gebieten vor den Westküsten der Kontinente vor, in denen in niederen und 
mittleren Breiten (<45°) äquatorwärts gerichtete östliche Windströmungen für saisonalen oder stän-
digen Transport von Oberflächenwassermassen in Richtung offener Ozean sorgen und auf diese 
Weise den Küstenauftrieb verursachen (Wooster & Reid, 1963). Verglichen mit offenozeanischen 
Primärproduktivitäten von durchschnittlich <l 00 gC/m a (Pelet, 1987) liegen z.B. im Küstenauf-
triebsgebiet vor Peru Primärproduktivitäten von bis zu 1000 gC/m a vor (Walsh, 1981). Im Küsten-
auftriebsgebiet vor Californien und Oregon liegen Primärproduktivitäten von durchschnittlich 200 bis 
600 gC/m a vor (Debyser & Deroo, 1969). 
Hohe Primärproduktivitäten an der Oberfläche und in der euphotischen Zone, infolge des Auf-
triebs nährstoffreicher Wassermassen wie auch in offenozeanischen Divergenzgebieten sorgen für 
einen erhöhten Fluß von POM in die tiefere Wassersäule. Je höher dieser Partikelfluß ist, desto mehr 
organisches Material erreicht schließlich den Meeresboden und kann ins Sediment eingebunden wer-
den. Da die Abnahme der Partikeldurchmesser mit der Wassertiefe eine Funktion der verschiedenen 
chemischen Lösungsvorgänge und/oder der Oxidationsprozesse ist (Lal, 1977), ist bei der Akkumu-
lation organischen Materials neben der Wassertiefe auch die Größe der organischen Partikel ein wei-
terer wichtiger Faktor (Suess, 1980; Lal, 1980). Größere Partikel durchlaufen schneller die Was-
sersäuleinfolge ihrer größeren Stoke'schen Geschwindigkeit als kleinere. Lai (1980) beschreibt je-
doch in einem kinetischen Modell, daß auch kleinere Partikel von nur etwa 1 pm Durchmesser sich an 
größere Partikel mit einer klebrigen organischen Oberfläche anheften können und auf diesem Weg 
mitgeführt und schneller transportiert werden. Sedimentfallenstudien zeigten, daß bei der Akkumu-
lation organischen Materials im Sediment organische Partikel mit einer Größe von > 200 pm Durch-
messer entscheidend bei der Bildung organisch reicher Sedimente mitwirken (Suess, 1980). Aus dem 
Vergleich der Akkumulationsraten organischen Kohlenstoffs mariner Oberflächensedimente mit 
Primärproduktionsraten bewiesen Müller und Suess (1979), daß die Fraktion primär produzierten 
organischen Kohlenstoffs, der in den Sedimenten erhalten ist, in Relation zur Massenakkumulations-
rate steht. Dieser Zusammenhang wurde von Müller & Suess (1979) durch folgende empirische Glei-
chung ausgedrückt: 
%TOC = 0,003 x Produktivität X 1·1 
P,(I- p) 
Hierbei beschreibt S die Sedimentationsrate, P, Sedimentdichte und p die Porosität. Diesen Zusam-
menhängen folgten Abschätzungen über Paläoproduktivitäten am Beispiel von Sedimentproben vom 
nordwestafrikanischen Kontinentalhang. In weiterführenden Untersuchungen durch Samthein et al. 
(1987) wurde die Anwendung dieser Zusammenhänge für die Berechnung der Paläoproduktivitäten 
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(P) durch Berücksichtigung der Wassertiefe (Z) und der TOC-freien Akkumulationsraten (S,cl ver-
feinert: 
Samthein et al. ( 1987) gehen davon aus, daß die Korrelation der Akkumulationsrate von organischem 
Kohlenstoff mit der Massensedimentakkumulationsrate ungenau ist, da die Sedimentationsrate orga-
nischen Kohlenstoffs, enthalten in der Akkumulationsrate von organischem Kohlenstoff nur einen 
unbedeutenden Anteil von meist weniger als 1-3% an der Massensedimentakkumulationsrate hat. Die 
Einbeziehung der Wassertiefe begründet sich aus den Untersuchungen von Suess (1980), in der 
gezeigt wird, daß die Beziehung zwischen Primärproduktion, Kohlenstoftluß und Wassertiefe nicht 
linear verläuft. Beide Berechnungen führen jedoch zu dem Ergebnis, daß die Produktivität im Küsten-
auftriebsgebiet vor Nordwest-Afrika während der Glazialzeiten etwa dreimal höher lag als zu den 
Interglazialzeiten (Müller & Suess, 1979; Samthein et al., 1987). 
Im Gegensatz zu den Verhältnissen in Küstenauftriebsgebieten liegen im Europäischen Mittel-
meer nur Primärproduktivitäten von durchschnittlich 25-50 gC/m a vor (Bethoux, 1989). Diese 
niedrigen Primärproduktivitäten sind auf oligotrophe Verhältnisse im Mittelmeer zurückzuführen. Je-
doch kam es während des Pleistozän, Pliozän und Miozän immer wieder zur Bildung TOC reicher 
Sedimente, die als sogenannte Sapropele seit langem aus dem östlichen Mittelmeer bekannt sind 
(Kullenberg, 1952; Olausson, 1961; Ryan & Cita, 1977 u.v.a.). Seit der ersten Dokumentation von 
Sapropelen im Mittelmeer wurden verschiedene Modelle in bezug auf deren Ursprung und Bildung 
diskutiert. Sie stehen im Zusammenhang mit klimatischen Änderungen und Änderungen der Wasser-
massenzirkulation (vgl. Kapitel 4). Das sogenannte "bottom water anoxia model" erklärt die Bildung 
der Sapropele mit einer Zunahme des Festlandabflusses, durch die sich bei der Vermischung von 
Frischwasser mit Meerwasser eine niedrig saline Schicht bildet, die eine geringere Dichte aufweist als 
das darunter liegende Meerwasser und somit Konvektionsvorgänge stark reduziert oder vollständig 
verhindert (Bradley, 1938; Huang & Stanley, 1972; Williams et al., 1978; Rossignol-Strick, 1983; 
Thunell et al., 1984). Dies hat zur Folge, daß der Sauerstofftransport von der Oberfläche in die Tiefe 
unterbrochen ist, der Sauerstoffgehalt in der Tiefe durch Oxidationsprozesse schnell verbraucht wird 
und das Bodenwasser damit anoxisch wird, so daß organisches Material erhalten bleibt (Olausson, 
1961; Cita et al., 1977; Nolet & Corliss, 1990). Ein anderes Modell führt die Bildung von Sapropelen 
auf eine Erhöhung der biologischen Produktivität zurück, hervorgerufen durch ein erhöhtes Angebot 
an Nährstoffen (Schrader & Matthem, 1981; Calvert, 1983; Rohling & Gieskes, 1989; Calvert et al., 
1992; van Os et al., 1994). Der erhöhte Fluß organischen Materials verbraucht beim Durchlaufen der 
Wassersäule durch Oxidationsvorgänge den Sauerstoff und nachfolgende organische Partikel bleiben 
erhalten (Demaison & Moore, 1980). Dieses Modell wird durch die Beobachtung unterstützt, daß die 
TOC-Konzentrationen in marinen Sedimenten im wesentlichen von der Porosität der Sedimente, vom 
TOC Ruß, der Wassertiefe und von der Verdünnung durch anorganisches Material abhängen und nur 
untergeordnet von den Redoxverhältnissen in der Wassersäule beeinflußt werden (Pedersen & 
Calvert, 1990; Calvert, 1990). 
Die Menge des organischen Materials, welches sich in der euphotischen Zone bildet, ist nicht 
vergleichbar mit der Menge organischen Materials, welches letztendlich nach Durchlaufen der Was-
sersäule und Remineralsierungsvorgängen im Sediment eingebunden wird und erhalten bleibt. Unter-
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suchungen zeigen, daß das Verhältnis primär produzierten organischen Materials zu dem im Sedi-
ment eingebundenen organischen Material etwa I 000: I beträgt (Tissot & Weite, 1984; Bralower & 
Thierstein, 1987). Dieser relativ niedrige Erhaltungsgrad ist durch metabolische, oxidative und bakte-
rielle Abbauvorgänge in der Wassersäule und im Sediment bestimmt. Dieses Verhältnis drückt jedoch 
auch die Tatsache aus, daß für die Bildung organisch reicher Sedimente der Erhaltungsfaktor wichti-
ger als die Primärproduktion in der Wassersäule ist (Tyson, 1995). Bromsack ( 1980) zeigte, daß hohe 
biologische Produktivität nicht unbedingt nötig ist, um marine Sedimente mit Konzentrationen von 0 
bis 10 Gew.% organischen Kohlenstoffes zu bilden, sofern geringe Verdünnung im Sediment und er-
höhte Erhaltung durch suboxische Bedingungen vorliegen, d.h. wenn die Konzentration gelösten 
Sauerstoffs niedriger als 0,2 ml 0!1 ist. Tatsächlich ergaben Untersuchungen, daß nur geringe Korre-
lationen zwischen Gebieten mit hoher mariner Primärproduktion und Gebieten, in denen organisch 
kohlenstoffreiche Sedimente abgelagert wurden, bestehen (Demaison & Moore, 1980; Ergin et al., 
1993). Welche Anhaltspunkte aus den verschiedenen Untersuchungen im Mittelmeer zu den bisheri-
gen Ergebnissen der Sapropelbildung geführt haben, werden in Kapitel 4 eingehend beschrieben und 
den eigenen Ergebnissen gegenübergestellt. 
Die nachfolgenden Untersuchungen im Küstenauftriebsgebiet vor Oregon und Californien wur-
den an Sedimentproben durchgeführt, die u.a. im Rahmen der Untersuchungen des "Multitracer" Pro-
jektes gewonnen wurden. Die hier vorgestellten Temperaturrekonstruktionen wurden erweiternd zu 
einer Studie im östlichen äquatorialen Pazifik durch das internationale Ocean Drilling Program 
(ODP) der Joint Oceanographic Institution for Deep Earth Sampling (JOIDES) durchgeführt. Der 
Fahrtabschnitt Leg 138 hatte die Aufgabe, die Entwicklung des Strömungssystems im östlichen äqua-
torialen Pazifik während der letzten 12 Millionen Jahre zu untersuchen. Nach den gewonnenen Er-
kenntnissen über Ruktuationen in den Oberflächentemperaturen seit dem Miozän im östlichen äqua-
torialen Divergenzgebiet sollte eine vergleichende Studie im nordöstlichen Pazifik erfolgen, die die 
Ruktuationen im Küstenauftriebsgebiet vor Oregon und Californien seit dem letzten Glazial doku-
mentiert. 
Die Untersuchungen an Sapropelen im Mittelmeer wurden an Sedimentproben durchgeführt, die 
im Rahmen des Europäischen MAST-li Projektes Marilux und späteren Paleoflux aus dem östlichen 
Mittelmeer stammen. Die Aufgabe dieser Projekte bestand in der Erfassung biogeochemischer Stof-
flüsse von der Meeresoberfläche durch die Wassersäule bis ins Sediment (Marflux) und in der Rekon-
struktion der Bildungsbedingungen der Sapropele im östlichen Mittelmeer (Paleoflux). Ergänzend 
wurden im Rahmen des ODP während eines transmediterranen Bohrprogrammes weitere Proben aus 
dem westlichen Mittelmeer genommen. Die Aufgabe des ODP Fahrtabschnittes Leg 160/161 besteht 
in der Rekonstruktion der Ablagerungsgeschichte und paläoozeanographischen Entwicklung während 
der Sapopelbildung im Mittelmeer. In beiden Programmen stellen die nachfolgenden Untersuchungen 
im Mittelmeer einen wichtigen Beitrag zur hydrographischen Situation während der Sapropelbildung 
dar. 
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1.2 Geochemische Proxies und ihre Anwendung in der Paläoozeanographle und Paläoklima· 
tologie 
Mit Beginn der o"C Untersuchungen an organischem Kohlenstoff von Craig (1953) konzentrie-
ren sich Rekonstruktionen klimatischer und ozeanegraphischer Prozesse auf die Anwendung von Iso-
topen und organischen Verbindungen biologischen Ursprungs (Biomarker). Aus den o"C Untersu-
chungen an der organischen Fraktion läßt sich die Herkunft des organischen Materials ableiten (z.B. 
Dean et al., 1986; Sutherland et al., 1984). Photosynthese betreibende Pflanzen bauen eher die leich-
teren "C Isotope in ihr organisches Material ein als "C Isotope und produzieren somit eine Verschie-
bung der o"C Werte um -20%o PBD verglichen zum Isotopenverhältnis der anorganischen Stickstoff-
quelle. Organisches Material, das durch atmosphärisches Kohlendioxid (o"C etwa -7%o PDB) von 
Landpflanzen produziert wird, hat demnach o"C Werte, die bei -27%o PDB liegen. Im marinen 
organischen Materialliegen die o"C Werte zwischen -20%o PDB und -22%o PDB (Meyers, 1994). 
Eine weitere Möglichkeit den Ursprung des organischen Materials in Sedimenten zu bestimmen, ba-
siert auf Messungen atomarer Kohlenstoff/Stickstoff-Verhältnisse (ON). Hierbei wird zwischen Al-
gen und Landpflanzenmaterial unterschieden (Prahl et al., 1980 u. a.). Das C/N Verhältnis marinen 
organischen Materials liegt zwischen 5 und 8 und für Landpflanzen zwischen 20 und 100 (Emerson & 
Hedges, 1988; Meyers, 1993). Diese Unterscheidung resultiert daraus, daß marine Algen höhere Pro-
teingehalle aufweisen als Landpflanzen (Romankevich, 1990) bzw., daß Cellulose in marinen Algen 
fehlt und in Landpflanzen Cellulose als Gerüststoff vorliegt (Jasper & Gagosian, 1990; Meyers, 
1994). Obwohl das C/N Signal in Böden während der Frühdiagenese mikrobiell verändert wird 
(Sollins et al., 1984), bleibt es in subaquatischen Sedimenten weitgehend stabil. 
Hinsichtlich der Interpretationen des o"C Signals zeigen Untersuchungen von Rau et al. (1989; 
1991 ), daß das o"C der organischen Fraktion von Plankton im Südozean abnimmt, sobald die Kon-
zentration an gelöstem CO, im Oberflächenwasser ([CO, (aq)] ) ansteigt. Da die Löslichkeit von CO, 
und somit die von [CO, (aq)] im Wasser temperaturabhängig ist (die CO, Löslichkeit nimmt zu bei 
abnehmenden Temperaturen), kann die Beziehung zwischen planktischem o"C und [CO, (aq)] mögli-
cherweise den Temperatureinfluß auf das Plankton o"C, wie z.B. von Fontugne & Duplessy ( 1981) 
beobachtet, erklären. Diese Beobachtungen erlauben jedoch auch, daß das o"C Signal der organischen 
Fraktion im Rezenten als Proxy für ozeanische/atmosphärische CO, -Konzentrationen benutzt werden 
kann und das o"C Änderungen in der organischen Fraktion von Sedimenten mit Änderungen der CO, 
(aq) -Konzentrationen im Oberflächenwasser in Zusammenhang stehen (Rau et al., 1991 ). Die CO, -
Konzentrationen im Oberflächenwasser sind aufgrund von Photosynthese betreibenden Organismen 
niedriger als im Tiefenwasser. Im Tiefenwasser liegen durch die Remineralisierung organischen 
Materials erhöhte CO, Konzenrationen vor. Durch die Photosynthese wird eher isotopisch leichtes "C 
aus dem Oberflächenwasser-CO, Pool entfernt und es kommt zu einer relativen "C Anreicherung. 
Während der Oxidation organischen Materials wird dagegen isotopisch leichteres "C dem CO,-Pool 
wieder zugeführt und es kommt zu einer relativen Verarmung von "C im Tiefenwasser. o"C 
Untersuchungen an planktischen Foraminiferen von Vincent & Berger (1985) reflektieren diese 
Fluktuationen. Faktoren, die bei der Anwendung dieses Proxies für den quartären Ozean berücksich-
tigt werden müssen, sind zum einen, daß marine Sedimente z.T. stark mit terrestrischem organischen 
Material "verunreinigt" sein können (z.B. Prahlet al., 1989a, Jasper & Gagosian, 1989b). Die Iso-
topenzusammensetzung des planktischen organischen Materials könnte andererseits während der 
Sedimentation durch Diagenese und metabolische Prozesse überprägt worden sein (Hayes et al., 
1989). 
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Eine weitere Methode zur Rekonstruktion paläoklimatischer Verhältnisse liegt in der Anwen-
dung und Interpretation der Sauerstoffisotopenzusammensetzung carbonatischer Foraminiferenge-
häuse (z.B. Emiliani, 1955; Duplessy, 1978; Berger, 1981 ). Da die Sauerstoffisotopenfraktionierung 
während der Produktion des Carbonatgehäuses eine Funktion der Temperatur ist, konnten mit Hilfe 
von Temperaturgleichungen (z.B. Urey, 1947; Epstein et al., 1953; Shackleton, 1982; Erez & Luz, 
1983) und der Messung des o"O Wertes an planktischen (z.B. Globigerina bulloides, Globigerinoides 
ruber) und benthischen Foraminiferen (z.B. Uvigerina peregrina, Cibicidoides wüllerstorfi) Paläo-
temperaturen des entsprechenden Tiefenhabitats bestimmt werden. 
Eine andere Methode Paläotemperaturen zu rekonstruieren, liegt in der Untersuchung organi-
scher Moleküle, die ebenfalls als Biomarker von Bedeutung sind. Ideale "Marker Verbindungen" sind 
um so wertvoller für Rekonstruktionen, je biologisch spezifizierter sie sind. Hierzu zählen z.B. Bio-
marker, die von Organismen abgeleitet werden können, die in einer bestimmten Zone in der Wasser-
säule oder im Sediment angesiedelt sind (Brassell, 1993) und somit die Umweltbedingungen in einem 
vorhersagbaren Habitat bestimmen. Sie sollten weitverbreitet sein und über einen langen Zeitraum 
vorkommen. Ein weiterer Faktor für die Verwertbarkeit von Biomarkern ist insbesondere die qualita-
tive und quantitative Erhaltung während der Sedimentation und Einlagerung ins Sediment. Die Mehr-
heit der Pflanzen im Ozean sind planktische, einzellige, mikroskopisch kleine Algen (Phytoplank-
ton), die durch die Photosynthese organisches Material bilden. Sie sind Primärproduzenten im Ozean, 
die anorganisches Material wie Nitrate und Phosphate in organisches Material wie Lipide und Prote-
ine umwandeln können. 
Hauptproduzenten organischer Materie sind neben Diatomeen und Dinoflagellaten auch Prym-
nesiophyceae. Sie stehen an erster Stelle der Nahrungskette im Ozean. Viele Photosynthese betreiben-
de Organismen enthalten Lipide als Bestandteil ihrer Membranen aber auch als Versorgungsstoff für 
physiologische Vorgänge und als Energiereserven. Die Fähigkeit der Alge, ihre Lipide biosynthetisch 
zu produzieren, wird in bezug auf die Lipidzusammensetzung durch sich ändernde Umwelteinflüsse 
(z.B. Fluktuationen in Temperatur, Licht oder Salinität) bestimmt (Harwood & Russell, 1984). Mem-
branlipide sind relativ kleine Moleküle mit einem hydrophilen und einem hydrophoben Anteil. Diese 
Lipide bilden nach dem sogenannten "fluid mosaic model" (Singer & Nicolson, 1972) in wäßrigen 
Medien geschlossene bimolekulare und flexible Lipiddoppelschichten, die eine Barriere gegen das 
Eindringen polarer Moleküle bilden (Stryer, 1990). Neben dieser Funktion als Permeabilitätsbarriere 
dient die Lipiddoppelschicht gleichzeitig auch als "Lösungsmittel" für Membranproteine, die die 
Membranfunktionen aufrechterhalten. Die Temperatur steht mit der Fluidität der Membranlipide in 
direktem Zusammenhang, wobei bei niedrigeren Temperaturen der Grad der Untersättigung der Li-
pide steigt und die Fluidität der Membranen zunimmt bzw. das Optimum wieder hergestellt wird 
(Harwood & Russell, 1984; Stryer, 1990). Zu der Gruppe temperatursensibler Membranlipide gehö-
ren auch langkettige Alkenone, deren Struktur und Bedeutung in ihrer Anwendung für paläozeano-
graphische und -klimatische Rekonstruktionen im folgenden diskutiert wird, um die Aussagekraft der 
Untersuchungen im Califomienstrom und im Mittelmeer zu demonstrieren. 
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1.3. Alkenone und Alkenoate als paläoozeanographische und paläoklimatische Proxies 
Alkenone sind langkettige, mehrfach ungesättigte Kohlenwasserstoffverbindungen, deren funkti-
onelle Gruppe durch die sogenannte Ketogruppe (C=O) charakterisiert ist. Gemeinsam mit den Alke-
nonen treten auch langkettige ungesättigte Fettsäuremethylester (Alkenoate) auf, die mit den Alke-
nonen im biosynthetischen Zusammenhang stehen (Marlowe et al., 1984a, b). In der vorliegenden 
Arbeit werden C" bis C" di-, tri- und tetra- untersättigte Methyl- und Ethylketone (Abb. 1.1) unter-
sucht, die in ihrer Struktur biologisch seltene trans-konfigurierte Doppelbindungen besitzen (Rechka 
& Maxwell, 1988). "Trans" Verbindungen sind im Gegensatz zu .,cis" Verbindungen energieärmer 
in ihren physikalischen, chemischen und biologischen Eigenschaften. Die Stereochemie der Alkenone 
macht. sie stabiler und erhältungsfähiger gegenüber Abbauvorgängen im Sediment und in der Wasser-










Alk~l!Qn~- Struktur n R M+ 
37:4Me heptatriaconts-8E, 15E, 22E. 29E-tetmen-2-on l CHJ 526 
37:3Me heptatriaconta-8E, 15E, 22E-uien-2-on b l CHJ 
"' 37:2Me heptatriaconta-15E, 22E~ien-2-on 
' 
CHJ l30 
38:3Et octatriaconta-9E, 16E, 23E-trien-3-on b l CH2CH3 l42 
38:3Me octatriaconta-9E, 16E, 23E-trien-3-on b 6 CH3 l42 
38:2Et octatriaconta-16E. 23E-dien-3-on 
' 
l CH2CH3 l44 
38:2Me octatriawnta-16E. 23E-dien-1-on 6 CHJ l44 
Alkyla!keooate· 
36:3FAME methylhexatriaoconta-7E, l4E, 21E-trienoat b l OCH3 l44 
36:2FAME methylhexatriaconta-14E, 21 E-dienoat l OCH3 l46 
Abb. l.I: Darstellung der langkettigen Alkcnon- und Alkenoat-Strukturen. wie sie von de Leeuw et al. (1980) 
bestimmt und in dieser Arbeit analysiert wurden. Die 37:4Mc Alkcnon·Komponcntc wurde jedoch nur in den 
Sedimenten des Califomienstroms gefunden. Masscnspektrogramme, die der Identifizierung dieser Verbindungen 
zugrunde liegen, sind im Kapitel 2 dargestellt. 
Alkenone und Alkenoate sind biosynthetische Produkte von Phytoplanktongattungen, der Klasse 
Prymnesiophyceae (Marlowe et al., 1984a,b). Alkenone mit Kettenlängen von 37 bis 39 Kohlenstoff-
atomen wurden erstmals in Sedimenten vor Westafrika (Boon et al., 1978) beschrieben, sind jedoch 
seitdem weltweit in marinen Sedimenten und Seesedimenten analysiert worden (Cranwell, 1985, 
1988; Volkman et al., 1988 u.a.). Für paläoozeanographische Fragestellungen wichtigste Prymnesio-
phyceae, die als Signalträger weltweite Verbreitung haben, sind z.B. die marinen Coccolithophoriden 
Emiliania huxleyi, die vom subarktischen bis subantarktischen Bereich vorkommen und Gephyro-
capsa oceanica, eine Warmwasserspezies. Eine weitere Spezies, die zu den alkenonsynthetisierenden 
Prymnesiophyceae gehört, ist die in Küstennähe vorkommende lsochrysis galbana (Volkman et al., 
1980a, 1995; Marlowe et al., 1990) der Gattung /sochrysida/es. E. huxleyi ist die Spezies, die heute 
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die am weitesten verbreitete Spezies ist und die häufigste, die Calcit und Biomasse produziert. Daher 
werden Alkenone heute als Biomarker für den Eintrag von E. huxleyi ins Sediment gewertet 
(Volkman et al., 1980b u.a.). Stratigraphisch erscheint E. huxleyi erstmals im Spätquartär vor etwa 
268 ka, d.h. im Sauerstoffisotopenstadium 8 (1bierstein et al., 1977). Zwischen 85 ka und 73 ka 
(lsotopenstadium 5a) wurde diese Art dominante Spezies in niederen Breiten, ab Isotopenstadium 4 in 
höheren Breiten (Hay, 1977; Thierstein et al., 1977). Für die taxonomischen und phylogenetischen 
Zusammenhänge älterer Coccolithophoriden Spezies ist das Auftreten der Alkenone bereits in Ceno-
man- und Alb-Sedimenten (Farrimond et al., 1987) von Bedeutung, könnte jedoch auch hinweisge-
bend für ein früheres Auftreten der heute noch lebenden E. huxleyi sein (Brassen, 1993 u.a.). Alke-
nonuntersuchungen an Sedimenten älter als das erste Auftreten von E. huxleyi sind demnach auf Vor-
fahren der E. huxleyi Spezies bzw. auf G. oceanica zurückzuführen. 
Heute auftretende alkenonsynthetisierende Spezies haben eine gemeinsame Eigenschaft, die sie 
für Rekonstruktionen auf dem Gebiet der Paläoozeanographie und -klimatologie ganz besonders her-
vorhebt. Alle die bisher untersuchten Spezies ändern die Zusammensetzung ihrer langkettigen Alke-
none in Abhängigkeit zur umgebenden Wassertemperatur. Durch diese physiologische und spezies-
typische Eigenschaft zählen die Alkenone zu der Gruppe der Membranlipide mit dem Vorteil, durch 
Bestimmung der Alkenonzusammensetzung die Wassertemperatur zu ermitteln. Sie wird dadurch 
auch zu einem wichtigen Werkzeug, um Paläotemperaturen zu rekonstruieren. Brassen et al. (1986) 
beobachteten erstmals in Proben, die Glazial/Interglazial-Zyklen beschrieben, daß die C31 Alkenon-
untersättigung im Sediment mit der Temperatur des Oberflächenwassers korreliert und schlossen so 
auf ein Oberflächentemperatursignal, wobei der Anteil höher untersättigteT Alkenone (z.B. C31 , und 
C") bei niedrigen Temperaturen überwiegt und ein Alkenonuntersättigungsindex, der U'31 Index defi-
niert wurde. Dieser Index (GI. 1.1) beschreibt das Konzentrationsverhältnis von zwei-, drei- und vier-
fachuntersättigten C" Alkenonen zueinander: 
, [Cl7.,]-[C"•'] 
u" = [ C" • 2 + C" . ' + C'1 . •] . 
(GI. 1.1) 
In den meisten bislang untersuchten Sedimenten fehlt die C", Komponente in der Lipidfraktion und 
wird hauptsächlich in Gebieten mit niedrigeren Oberflächentemperaturen beobachtet. Die obige Glei-
chung vereinfacht sich daher zu: 
(GI. 1.2) 
In Hälterungsversuchen mit E. huxleyi Kulturen zeigt sich ein linearer Zusammenhang des U' 31 Inde-
xes mit der Wachstumstemperatur (Brassen et al.,l986; Prahl & Wakeham, 1987; Prahlet al., 1988). 
Um das Alkenontemperatursignal für paläoozeanographische Rekonstruktionen interpretieren zu kön-
nen, sind ökologische und physiologische Merkmale von heute lebenden Coccolithophoriden uner-
läßlich. Die Mehrzahl der Coccolithophoriden sind einzellige, mobile und sessile Formen, die eine 
oder mehrere Lagen organischer Schuppen unmittelbar außerhalb der Plasmamembran besitzen. Eine 
Ausnahme stellen bestimmte Stadien im Entwicklungskreislauf von E. huxleyi dar (Klaveness, 1972). 
In dieser Spezies fehlen im Coccolith-tragenden Stadium die organischen Schuppen. Im flagenaten, 
motilen Stadium liegen jedoch die nicht-mineralisierten Schuppen vor (Klaveness, 1972). Hier sind 
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die Coccolithen die einzigen Schuppen, die die Zelle bedecken (Klaveness, 1972). Die Funktion der 
Schuppen und Coccolithen ist nicht eindeutig. Sikes & Wilbur (1982) fanden Hinweise, daß den 
Organismen durch die Coccolithenbedeckung eine größere Toleranz gegenüber niedriger Salinitäten 
verliehen wird. Der Mechanismus ist jedoch nicht bekannt. Die Tatsache, daß im Lebenskreislauf der 
Coccolithophoriden sowohl bewegliche als auch unbewegliche Formen auftreten, wirft drei Fragen 
auf: a. Ändert sich die Alkenonsättigung in den verschiedenen Lebensstadien voneinander? !:!. Aus 
welchem Tiefenhabitat stammt das Alkenontemperatursignal, da es aufgrundder Mobilität der Orga-
nismen in unterschiedlichen Wassertiefen gebildet werden könnte und!;. Läßt sich das Temperatursi-
gnal einer bestimmten Jahreszeit, z.B. während der Planktonblüte, zuordnen? 
Die Frage nach möglicherweise unterschiedlichen Alkenenuntersättigung in verschiedenen 
Lebensstadien untersuchten Volkman et al. (1980b) bei E. huxleyi und beobachteten nur geringfügige 
Unterschiede in den relativen Verhältnissen der einzelnen Alkenone (C", und C",) bei mobilen, 
sessilen und coccolithtragenden Formen. Daher können physiologische und morphologische Unter-
schiede für Änderungen im Alkenonuntersättigungsindex so gut wie ausgeschlossen werden. Die 
Frage nach dem Ursprung des Alkenontemperatursignals beruht auf der Beobachtung, daß E. huxleyi 
und G. oceanica während ihrer Ontogenese in der Wassersäule aufsteigen bzw. absinken (Cadee, 
1985; Bums, 1977; Hallegraef, 1984). Dieses Verhalten, das durch Aggregatbildung in Verbindung 
mit der Produktion eines Polysaccharids ermöglicht wird (Cadee, 1985), könnte mit dem unterschied-
lichen Nährstoffangebot in unterschiedlichen Wassertiefen zusammenhängen (Young, 1994). Unter-
suchungen von Prahl & Wakeharn (1987) fanden durch Hälterungsversuche mit einer E. huxleyi 
Kultur eine lineare Beziehung zwischen dem U'" Index und der Temperatur. Diese Alkenon-Tem-
peraturkalibrierungsgleichung verwendeten sie anschließend, um Temperaturen an Proben (suspen-
diertes partikuläres Material) verschiedener Lokationen im Ozean zu rekonstruieren. Die Temperatur-
ergebnisse ihrer Studie zeigen, daß der u•·" Index Jahresdurchschnittstemperaturen der durchmisch-
ten Oberflächenschicht reflektiert. Alkenonuntersuchungen im östlichen Nord-Atlantik (Conte et al., 
1992, Conte & Eglinton, 1993) dokumentieren, daß der U\, Index mit Temperaturen in der euphoti-
schen Zone während der maximalen Coccolithophoridenproduktion im Frühjahr korreliert. In einer 
weiteren Studie im nordöstlichen Pazifik (Prahl et al., 1993) zeigten Alkenonuntersuchungen an Sink-
stoffallenprobcn. daß der U\, Index mit Winter- bis Frühjahrsoberflächentemperaturen (SST) der 
gesamten Region aber auch mit Sommer bis Herbst SST in der Nähe der Schelfkante korrelieren. zu 
einer Zeit in der die NE Passate für Auftrieb nährstoffreichen Wassers sorgen. Zusätzlich wurde 
beobachtet, daß die aus dem U",, Index berechnete Temperatur mit der Temperatur des Chlorophyll-
maximums korreliert. Diese Ergebnisse aus SinkstoffaUen-Studien stehen Ergebnissen der Proben aus 
Oberflächensedimenten gegenüber, deren U'" Indexe die SST der Winter- und Frühjahrsperiode 
widerspiegeln. Rosell-Mele et al. (1995) verglichen im nordöstlichen Atlantik (2°S - 75°N) U'" Er-
gebnisse von Oberflächensedimenten mit lokalen Temperaturen in verschiedenen Wassertiefen und 
zu verschiedenen Jahreszeiten. Ihre Alkenontemperaturergebnisse weisen höchste Korrelationen mit 
Oberflächentemperaturen im Herbst und Winter auf. 
Es scheint sich aus dieser Entwicklung herauszukristallisieren, daß die bisher publizierten u•·" -
Temperaturregressionen nicht generell auf alle Meeresgebiete gleichermaßen anwendbar sind. Es 
scheint eher, daß lokale biologische und ozeanegraphische Verhältnisse dafür verantwortlich sind, in 
welcher Tiefe die alkenonsynthetisierenden Organismen ihr Signal bilden, welches anschließend im 
Sediment wiedergefunden wird. In Anbetracht dieser Befunde erscheinen Kalibrierungsexperimente 
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mit lebenden Arten unerläßlich. Volkman et al. (1995) untersuchten Alkenone und Alkenoate an 
Kulturen von G. oceanica, die sie in Jervis Bay, Ost-Australien (34°S) während der Phytoplankton· 
blüte (Dezember bis Januar) aus dem Meerwasser extrahierten, um unter Laborbedingungen eine 
Temperaturgleichung zu kalibrieren. Der Verlauf dieser Temperaturgleichung ist zwar der E. huxleyi-
Gleichung (Prahl & Wakeham, 1987) ähnlich, jedoch zeigen Umrechnungen des U",, Indexes deutlich 
höhere Temperaturen mit der Gleichung von G. oceanica (Abb. 1.2). 
Volkman et al. (1995) weisen mit diesen Ergebnissen darauf hin, daß die Temperaturgleichung 
basierend auf E. huxleyi nur für Rekonstruktionen von Paläo-SST benutzt werden sollte, solange 
Sedimente nicht älter als das erste Auftreten von E. huxleyi sind. Sie weisen besonders auf Gebiete 
hin, in denen G. oceanica ähnlich dominant auftritt wie in warmen Rand- und Nebenmeeren und in 
subtropischen Gebieten. Daß jedoch auch innerhalb einer Spezies biochemische und genetische 
Unterschiede vorliegen müssen, die sich auch in der U",,-Temperaturabhängigkeit widerspiegeln, 
dokumentiert sich in vergleichenden Studien von Sikes & Volkman (1993) und Temois et al. (1997). 
In dieser Studie wurden E. huxleyi Algen südlich von Tasmanienl Australien und dem Europäischen 
Mittelmeer untersucht und mit Ergebnissen aus dem nordöstlichen Pazifik (Prahl et al., 1988) ver-
glichen. Hierbei wurden Unterschiede im Verlauf beider E. huxleyi - Temperaturkurven deutlich 
(Abb. 1.2.a), die auch bei weiteren E. huxleyi - Untersuchungen beobachtet wurden (Abb. 1.2.b; Prahl 
et al., unveröff.). 
Abb. 1.2: Bisher publizierte Temperaturkalibricrungsgeraden, die aus den Alkenonverhälmisscn abgeleitet 
wurden (a). Dazu der Vergleich zwischen Temperatur-Gleichungen aus verschiedenen E. huxleyi Kulturen (b) 
(Prahlet al., unveröff.) mit G. oceanica (Volkman et al., 1995). 
Diese Beobachtungen erfordern die Differenzierung der im Sediment gefundenen Alkenone nach 
der Spezies, die für die Signalbildung verantwortlich war. Untersuchungen anderer temperaturab-
hängiger Parameter, die in Zusammenhang mit den Alkenonen stehen, wurden durch Prahl et al. 
(1989a) eingeführt. Beobachtungen der Verhältnisse K37/K38 (Gesamtkonzentrationsverhältnis C" 
zu C38 Alkenonen) und EE!K37 (Konzentration der zweifach ungesättigten C" Ethylalkenoate zur 
Gesamtkonzentration der C" Alkenone) in E. huxleyi Kulturen zeigten in Abhängigkeit zum U",, 
Index ein nicht-lineares Verhalten. Die entsprechenden Untersuchungen für Sedimentproben zeigten 
parallele, mit einem "offset" verbundene Abhängigkeiten zum u•·" Index. Dieser "offset" wurde als 
physiologischer Unterschied der Prymnesiophyceae-Spezies gewertet, die für die Alkenon- und Alke-
noatbildung verantwortlich war (Prahl et al., 1988; 1989a). In einer weiteren Studie wurde zusätzlich 
das Verhältnis K37:4/K37 (Konzentrationen der C", Alkenone zur Gesamtkonzentration der C" Al-
kenone) eingeführt (Prahl et al., 1995). Zusammen mit K371K38 werden diese Verhältnisse in Ab-
hängigkeit zum U"" Index benutzt, um die Anwendung der Temperaturgleichung von Prahl et al. 
(1988; U",,- 0.034 x T + 0.039) für die Rekonstruktion von Wassertemperaturen während der Gla-
zial-/ Interglazialzeiten im nordöstlichen Pazifik zu begründen. 
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Da in der vorliegenden Dissertation auch Sedimentproben analysiert wurden, die nach ihrer Ab-
lagerung eindeutig diagenetischen Prozessen (z.B. diffusiver Oxidation ("bum down")) unterlagen 
(z.B. Mittelmeer-Sapropele), muß auch die Frage nach diagenetischen Reaktionen, die das Alkenon-
verhältnis (U'",, Index) nachträglich beeinflußt haben könnten, berücksichtigt werden. Untersuchun-
gen nicht-oxidierter und oxidierter Sedimentintervalle, in denen die Konzentrationen organischen 
Kohlenstoffs durch diffusive Oxidation von etwa I Gew.% auf 0,15 bis 0,2 Gew.% sanken, zeigen 
kaum einen Einfluß auf den U\, Index (Prahlet al., 1989b), obwohl in den oxidierten Sedimenten die 
Gesamtalkenonkonzentrationen um mehr als 85% niedriger waren. Diese Untersuchungen beruhen 
auf der Berechnung des Alkenonuntersättigungsindexes nur mit den c", und C", Alkenonen und auf 
Sedimenttiefen bis zu 9 m. Ähnliche Ergebnisse, die grundlegende Veränderungen des U'",, Index 
durch postsedimentäre Prozesse ausschließen, wurden auch vor NW Afrika und im östlichen N-At· 
!antik beobachtet (Poynter et al., 1989; Conte & Eglinton 1993) mit dem Zusatz, daß das Auftreten 
der C", Alkenone nur im oberen Kernabschnitt zu beobachten war und in größerer Tiefe durch voll-
ständigen Abbau fehlte (Poynter et al., 1989). Anzeichen für den diagenetischen Abbau der C", Al-
kenone sind auch in einer Sinkstoffallenstudie erkennbar und der Abbildung der Alkenone im Ober-
flächensediment (Flügge, 1997). Abbauexperimente mit E. huxleyi Kulturen belegen, daß das dreifach 
ungesättigte Alkenon nur geringfügig, aber das vierfach ungesättigte Alkenon 20% schneller abgebaut 
wird (Flügge, 1997). Der Effekt des oxidativen Abbaus der Alkenone drückt sich jedoch nur in 
Gebieten mit kalten Wassermassen aus (z.B. in höheren geogr. Breiten), in denen verstärkt vierfach 
ungesättigte Alkenone synthetisiert werden. Ein schnellerer Abbau des vierfach ungesättigten Alke-
nons führt in der Berechnung des U'" Indexes zu höheren Werten. In Gebieten, in denen generell mit 
höheren Alkenonabbildungstemperaturen zu rechnen ist, tritt dieser Effekt jedoch kaum in Erschei· 
nung, da wenig vierfach ungesättigte Alkenone synthetisiert werden. Eine Veränderung im Alkeno· 
nuntersätigungsindex ist nicht meßbar (Flügge, 1997). Im Rahmen sedimentärer Veränderungen hin· 
sichtlich des U'",, Indexes zeigten Sikes et al. (1991), daß Carbonatlösung die c," und C", Alkenon· 
konzentrationennicht verändert und auch Salinitätseffekte ausgeschlossen werden können. 
Zu der Frage welche Abbauprodukte sich aus den langkettigen Alkenonen ergeben, scheinen 
ebenso langkettige (C" und C,.) n-Alkane (z.B. McEvoy et al., 1981) in Betracht zu kommen. C" und 
C,. n-Alkanc sind jedoch auch Komponenten entschwefelter Produkte der aromatischen Fraktion von 
Sedimentextrakten (Sinninghe Damste et al., 1988), so daß auch davon ausgegangen werden kann, 
daß langkettige ungesättigte Lipide mit Schwefel im frühen Stadium der Diagenese in Bindung gehen 
bzw. Schwefel in ihre Strukturen einbauen (Marlowe et al., 1990; Sinninghe Damste et al., 1989). 
1.4. Fragestellungen 
In der vorliegenden Arbeit werden mittels Alkenonanalysen Oberflächentemperaturen rekonstru· 
iert und paläoozeanographisch interpretiert. Die Untersuchungen im Califomienstrom fanden in Er· 
weiterung des Projektes DFG EM 37/3 "Rekonstruktion der Oberflächentemperaturen im östlichen 
äquatorialen Pazifik statt", dessen Aufgabe es war, durch die Anwendung von geochemischen 
"Thermometern" die Oberflächentemperaturen an zwei Bohrungen des ODP Fahrtabschnittes 138 im 
östlichen äquatorialen Pazifik zu rekonstruieren. Durch den Vergleich der Paläotemperaturen mit 
Messungen organischen Kohlenstoffs und Calciumcarbonat wurden in Kombination mit der Sauer-
stoff-Isotopenstratigraphie klimatische und ozeanographische Veränderungen des Auftriebsgesche· 
hens im östlichen äquatorialen Pazifik während des Pleistozäns rekonstruiert. Die gewonnenen Er-
kenntnisse sollten durch vergleichende Untersuchungen im Auftriebsgebiet vor Oregon und Califor-
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nien im nordöstlichen Pazifik an Zeitscheiben fortgesetzt werden. Hierzu stand folgende Fragestel-
lung im Vordergrund: Inwiefern hat sich der Küstenauftrieb im Califomienstrom vor Oregon und 
Califomien seit dem letzten glazialen Maximum verändert? Als besonders interessant dokumentiert 
sich die Fragestellung in bezug auf die Grenze zwischen saisonalem Küstenauftrieb im Norden und 
ganzjährig andauerndem Küstenauftrieb im Süden, die heute bei etwa 40°N liegt. Für diese Studie 
werden langkettige Alkenone gaschromatographisch analysiert. Es werden die Alkenonverhältnisse 
K37:4/K37 und K37/K38 ermittelt, die bisher verwendet wurden, um die Anwendung einer Alkenon-
temperaturgleichung abzusichern (Prahl et al., 1995; 1988). Mit Hilfe der Berechnung des u•·" Inde-
xes werden Paläotemperaturen seit dem letzten glazialen Maximum (LGM) berechnet und paläooze-
anographisch interpretiert. 
Die Untersuchungen im Europäischen Mittelmeer fanden im Rahmen der Projekte MAST-li 
(Marflux/Paleoflux) statt und wurden in Erweiterung im ODP Leg !60/161 Forschungsprogramm 
fortgesetzt. Die Aufgabe der Projekte lag u.a. in der Rekonstruktion der Bildungsbedingungen der 
Sapropele im östlichen Mittelmeer (Paleoflux). Im Rahmen des ODP Leg 160/161 Forschungspro-
grammes wurden im gesamten Mittelmeer Bohrungen in einem West-Ost-Transekt abgeteuft, um u.a. 
hydrographische und klimatische Bedingungen während der Sapropelbildung zu rekonstruieren. Da 
die Entstehung der Sapropele im Mittelmeer, wie bereits zuvor erläutert noch nicht eindeutig geklärt 
ist, sollen hochauflösende Alkenonuntersuchungen Aufschluß über hydrographische Änderungen 
während der Sapropelbildung geben. Die besondere Herausforderung liegt hier in dem Versuch eines 
regionalen Vergleichs des östlichen und westlichen Mittelmeerbeckens. Neben den Temperaturre-
konstruktionen durch Alkenone sollen weiterhin mit Hilfe von Sauerstoff-Isotopenanalysen plankti-
scher Foraminiferen Abschätzungen hinsichtlich Salinitätsänderungen durchgeführt werden. 
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2. Methoden 
2.1 Alkenone und Alkenaale 
Sedimentproben aus dem Califomienstrom wurden während eines Studienaufenthaltes in der Ab-
teilung für Chemische Ozeanographie an der Oregon State University in Corvallis aufgearbeitet und 
analysiert. Die Proben aus dem Europäischen Mittelmeer wurden im Institut für Meereskunde, Abtei-
lung Meereschemie in Kiel, bearbeitet und gemessen. 
Reinigungsschritte 
Zu Beginn der Arbeiten wurden alle Glasgeräte, die während der Extraktions- und chromatogra-
phischen Arbeiten benutzt werden sollten, für einige Stunden in einem Reinigungsbad und über Nacht 
in schwefliger Säure (H2SO,) gereinigt. Nach dem Säurebad wurden die Glasgeräte mit demi-
neralisiertem Wasser gespült und getrocknet. Vor der Benutzung wurden sie abschließend mit Di-
chlormethan (CH2CI2) gespült, um mögliche restliche organische Verunreinigungen zu beseitigen. 
Natriumsulfat (Na,SO..) und Kieselgel (SiO,), wurden für einige Stunden mit CH,CI, extrahiert. Natri-
umsulfat wurde der organischen Phase der Proben als Trocknungsmittel zugesetzt, um mögliche 
Mengen Restwassers quantitativ zu entziehen. Das Kieselgel, die feste Phase bei der Säulenchroma-
tographie, wurde 48 Stunden in einer Soxhlet-Apparatur in Dichlormethan extrahiert. Lösungen, die 
während der Extraktion verwendet wurden, wie demineralisiertes Wasser, eine 50% gesättigte Koch-
salz-Lösung (NaCI) und eine etwa 0,5 N Kaliumhydroxid-Lösung (KOH) wurden je zweimal mit 
CH,Cl, und einmal mit Hexan im Scheidetrichter ausgeschüttelt und somit von möglichen organischen 
Verunreinigungen befreit. 
Deaktivierung des Kieselgels 
Das Kieselgel (Silica Gel 60, 70-230 Mesh ASTM, Fa. MERCK) wurde nach der Extraktion bei 
Zimmertemperatur und mit Aluminiumabdeckung unter einem Abzug getrocknet und anschließend 
bei 220°C im Ofen 24 Stunden aktiviert. Nach der Aktivierung und langsamen Abkühlung wurde das 
Kieselgel anschließend für die folgende Säulenchromatographie durch Zugabe von demineralisiertem 
Wasser zu 5% deaktiviert. Um einer Veränderung des Deaktivierungsgrades durch die Reaktion des 
Kieselgels mit der Luftfeuchtigkeit vorzubeugen, erfolgte die Aufbewahrung des Kieselgels unter 
Vakuum oder in abgeschmolzenen Glasampullen. 
Probenextraktion 
Um die Alkenone und Alkenoate der Sedimentproben analysieren zu können, wurden aus etwa 5 
g Feuchtsediment oder 3 g Trockensediment das extrahierbare organische Material im Ultraschallbad 
mit einem Lösungsmittelgemisch aus Toluol und Methanol (1:3) aus dem Sediment gelöst (Abb. 2.1). 
Vor dieser Extraktion wurden dem Gemisch aus Sediment und Lösungsmittel noch Standardsubstan 
zen mit bekannter Konzentration (aiCI8, 11,3 ng/pl; aiC24, 8,96 ng/pl; Cl9-10-on, 29,3 ng/pl; C 19-
2-on, 30,4 ng/pl; Sa-androst-3-on, 30,6 ng/pl; iC20, 93ng/pl und 5a-androstanol, 97,7 ng/pl) beige-
fügt, um die Extraktionsausbeute der Alkenone und Alkenoatc zu quantifizieren. Anschließend wur-
den die Proben dreimal 10 Minuten jeweils in 15 ml Lösungsmittelgemisch ToluoUMethanol (1:3) 
extrahiert und die Einzelextrakte im Scheidetrichter gesammelt. Diesem Gesamtextrakt wurde an-
schließend eine 0,5 N KOH Lösung zugegeben, um polare von unpolaren Verbindungen abzutrennen. 
Der Extrakt der unpolaren organischen Verbindungen wurde dreimal mit Hexan und demineralisier-
tem Wasser gereinigt. Die polare Fraktion wurde ebenfalls dreimal mit Hexan ausgeschüttelt, um 
mögliche restliche unpolare Verbindungen herauszuwaschen. Die Gesamthexanfraktion des unpolaren 
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Extrakt 
3-5 g gefriergetrocknete oder feuchte 
Sedimentprobe 
Toluol/ Methanol (I :3) 
I 
50 ].11 internes Standardgemisch 
I 
Extraktion der Probe im Ultraschallbad 
0,5 N KOH (bis pH 12) 
I 
Extraktion in Hexan 
f 
Rückstand 
unpolare Phase polare Phase 
3x Extraktion mit Hexan 
Gesamt-
Extrakt 
Reste der unpolaren 
Phase 
polare Phase 
~+ Na 2S04 
wasserfreier Lipid-Extrakt für ------• 
die Säulenchromatographie 
f 
Aufkonzentrierung des Extraktes 
im Rotationsvakuumverdampfer 
I 
Säulenchromatographie mit einer zu 5 % deaktivierten 
Kieselgel-Säule 
' Gaschromatographie der 
Alkenone + Alkenoate 
Abb. 2.1: Ubersichtsdiagramm zu den einzelnen Aufarbeitungsschritten zur Analyse der 
Alkenone und Alkenoate. 
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Extraktes wurde anschließend mit 50% iger Kochsalzlösung "gewaschen" und später mit Natriumsul-
fat behandelt, um restliches Wasser der Hexanfraktion zu entziehen. Die Wasserfraktion. die mögli-
che Reste von Porenwasser und hochpolaren Lipiden aus dem Sediment enthielt, wurde verworfen. 
Die Hexanfraktion wurde im Rotationsvakuumverdampfer bis auf 1-2 ml Volumen für die folgende 
Säulenchromatographie einrotiert 
Säulenchromatographie 
Für die Säulenchromatographie wurden ca. 7 g des zu 5% deaktivierten Kieselgels benötigt, um 
eine etwa 10 cm lange Kieselgel-Säule zu schütten. Konditioniert wurde sie mit dem Lösungsmittel 
der ersten Fraktion (Hexan). Nachdem der auf etwa I ml aufkonzentrierte Probenextrakt auf die Säule 
gegeben wurde, folgten die einzelnen Fraktionen mit zunehmender Polarität der Lösungsmittel: 
I. 35 ml Hexan ( 100%) 4. 15 ml Ethylacetat/Hexan (I 0%) 
2. 40 ml Toluol/Hexan (25%) 5. 25 ml Ethylacetat/Hexan (15%) 
3. 25 ml Ethylacetat/Hexan (5%) 6. 50 ml Ethylacetat/Hexan (20%) 
Die C"_" Alkenone und Alkenoate eluieren in der dritten Fraktion. 
Gaschromatographie 
Alle Proben aus dem Californienstrom wurden mit einem Hewlett-Packard Gaschromatographen 
Model 5890A gemessen, der mit einer DB-1 Fused Silica Kapillarsäule (J&W Scientific; Beschich-
tungsdicke = 0,25 11m. Länge 30 m, ID = 0,25 mm), einem "on-column"-lnjektor und einem Flam-
menionisationsdetektor (FID) ausgestattet war. Als Trägergas wurde Wasserstoff mit einem konstan-
ten Gasfluß von 10 psi (= 0,7 kg/cm') eingesetzt. Das Temperaturprogramm lief während jeder Mes-
sung von 100°C bis 275°C mit einer Heizrate von 5°0min, wurde bei 275°C für 5 Minuten isotherm 
gehalten und lief anschließend weiter von 275°C bis 300°C mit einer Heizrate von 25°C/min. Die 
Endtemperatur von 300°C wurde 30 Minuten konstant gehalten, so daß die langkettigen Alkenone 
und Alkenoate vollständig eluieren konnten. Abb. 2.2 zeigt einen Ausschnitt eines typischen Proben-
chromatograrnmes. An einigen Proben wurden die Alkenone und Alkenoate durch ein am Gaschro-
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Abb. 2.2: Ausschnitt eines integrierten GC-FID-ChromatogramrPs der Probe V1-81-Gl5, 120 cm. 
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-Gaschromatographie (GC)!Massenspektroskopie (MS) 
Zur Überprüfung der Alkenone und Alkenoate diente ein "on-column" Gaschromatograph des 
Typs HP 5890 Serie II, an dem ein MSD HP5971 Massenspektrometer angeschlossen war. Wasser-
stoff diente als Trägergas (10 psi = 0,7 kg/cm'). Die Temperatur des Verbindungsmoduls ("transfer 
line") zwischen Gaschromatograph und Massenspektrometer betrug 31 0°C. Das Temperaturpro-
gramm für die Messung der Proben verlief von 100°C bis 300°C mit 5°C/min. Das Eluat aus dem 
Gaschromatographen gelangt über eine fused-silica-Kapillare (HP!; 30 m x 0,25 mm JD, 0.25 11m 
Beschichtung) in die Ionenquelle, trifft dort auf einen Elektronenstrahl und durch Wechselwirkung 
der Elektronen mit den neutralen Molekülen entstehen Fragmente positiv geladener Molekül-Ionen. 
In der Ionisationsquelle, die konstant bei Temperaturen von 200oc gehalten wurde, werden die Mole-
kül-Ionen durch Anlegen einer Spannung an die Quelle beschleunigt. Die Ionisierungsenergie betrug 
für die Moleküle der Masse 50 bis 650 pro Sekunde 70 e V. In dem Analysatorteil erfolgt die Auftren-
nung der Ionen aufgrund ihrer Masse, die anschließend auf dem Detektor ein elektronisches Signal 
hinterlassen. 
Die in Abb. 2.2 mittels GC-FJD gemessene Probe wurden im folgenden im Hinblick auf Einzel-
komponenten durch GC/MS Messung analysiert. Hierzu sind zunächst in Tab. 2.1 die typischen 
Fragmente, die aus der Ionisierung der Alkenone und Alkenoate hervorgehen, zusammengestellt. 
Tab. 2.1: Fragmentierung der Alkenone und Alkenoate (Hesse et al., 1991). 
m Erumro1 1M. Fragment 
+ + OH Oll 
58 C3H6o+ I Keton 87 c.,H,o2+ II Methylester 
c __/' 




85 C6Hu+ ~+ Alk an 101 CH2COOHC,Hs+ II Ethylester 
__/' H,c- ocn3cH2 
Für die Analyse des Fragmentierungsmusters der Probe Vl-81-Gl5, 120 cm (Abb. 2.2) wurde 
der Retentionsbereich herausgegriffen, in dem die Alkenone und Alkenoate mit Kettenlängen von 36 
bis 39 Kohlenstoffatomen eluieren. Abb. 2.3.a zeigt das Totalionenstrom-Chromatogramm der Probe 
V!-8!-G15, 120 cm. Der Bereich, des Totalionenstrom-Chromatogrammes, in dem die C" bis C" 
Alkenone und Alkenoate eluieren, zeigt Fragmente von Ketonstrukturen (miz = 58), Alkanen (miz = 
85), Methylestern (m/z = 87) und Ethylestern (miz = 101) (Abb. 2.3.b). 
Es wird deutlich, daß die Peaks in der Abb. 2.2 sowohl Fragmente von Alkanstrukturen als auch von 
Keton-, Methyl- und Ethylesterstrukturen beinhalten. 
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Abb. 2.3.a: Totalionenstromchromatogramm der Probe V1-81-G15, 120 cm. 
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Abb. 2.3.b: Darstellung der Fragmente, die in der Probe V1-81-G15, 120 cm im Retentionsbereich 41 
bis 49 Minuten vorliegen. 
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Abb. 2.3.c: Darstellung der im Retentionsbereich 41 bis 49 Minuten eluierenden Molekül-Ionen. 
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Um genaue Informationen über die Verbindungen zu erhalten, die in diesem Bereich eluieren, 
wurden in Tab. 2.2 die Massen der Molekül-Ionen (M') der Alkenone und Alkenaale zusammenge-
stellt, die in diesem Retentionsbereich auftreten. 
Tab. 2.2: Molekül-Ionenmassen der Alkenone und Alkenoate und ihrer Fragmente. 
Verbindun~ M' !:!lß 
Methylalkenone (M): 
cl7:4 526 58,85 
CJ7:3 528 58,85 
CJ7:z 530 58,85 
Methyl-/Ethylalkenone (MIE): 
CJu 542 58,85 
c38:2 544 58, 85 
Ethylalkenone (E): 
CJ9:3 556 58,85 
c39:2 558 58,85 
Methylester (ME): 
c36:3 544 85,87 
c36.2 546 85,87 
Ethylester (EE): 
c36:2 560 85, 101 
In Abb. 2.3.c. wurde der Retentionsbereich, in dem die C" bis C" Alkenone und Alkenoate eluie-
ren, auf einzelne Molekül-Ionenmassen getestet. Die Chromatogramme, in denen die Probe hin-
sichtlich ihrer Ionenmassen 526, 528 und 530 gemessen werden, zeigen in Übereinstimmung mit 
Abb. 2.2 und 2.3.a, b, daß es sich bei den Signalen im Retentionsbereich 41 bis 43 Minuten um die 
Molekül-Ionen C,"', C373 und Cm handelt. Obwohl im Chromatogramm der Masse 526 neben dem 
Peak bei 41,8 Minuten zwei weitere Peaks mit deutlicher Intensität bei 43,3 und 45 Minuten auftreten, 
handelt es sich bei dem ersten Peak bei 41,8 Minuten um das Molekül-Ionen C,,.. Diese Schlußfolge-
rung ergibt sich aus dem zeitlich relativ späteren Auftreten der schwereren Molekül-Ionen C", (M' 
528) und C", (M'530). 
Der Vergleich der Abb. 2.3.a, b mit der Abb. 2.3.c zeigt, daß es sich bei den restlichen Peaks, die 
zwischen 42 und 48,4 Minuten eluieren, um die Molekül-Ionen C",MIE (M' 542), C36 ,ME. C,.,MIE 
(M' 544), C",E (M' 556), C".,E (M' 558), C,02ME (M' 546) und C36 ,EE (M' 560) handelt. Im Chro-
matogramm (Abb. 2.3.c) erscheinen in der Messung der Molekül-Ionen der Masse 544 bei 42,1 und 
45 Minuten zwei Peaks. Der Vergleich dieses Retentionsbereiches mit Abb. 2.3.b macht deutlich, daß 
es sich bei dem ersten Peak bei 42,1 Minuten um den C"•' Methylester handelt. Bei dem zweiten 
Molekül-Ion der Masse 544 handelt es sich um das Methyl-/Ethylketon C,.,. Beim Vergleich desTo-
talinonenstrom-Chromatogrammes (Abb. 2.3.a) und dem FID-Chromatogramm (Abb. 2.2) der Probe 
Vl-81-G-15, 120 cm wird deutlich, daß die Auflösung der Totalionenstrom-Messung nicht ausreicht, 
um den C363 Methylester im Chromatogramm anzuzeigen, während diese Verbindung im FID Chro-
matogramm zwischen den C" 3 und Cm Methylalkenonen wiederzufinden ist. Die Peakauflösung 
erscheint im FID-Chromatogramm deutlicher als im Totalionenstrom-Chromatogramm der GC/MS 
Messung. Da der C36 , Methylester das Ergebnis der gaschromatographischen Quantifizierung der C", 
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und c", Methylalkenone stört (Marlowe et al., 1984b; Prahlet al., 1988; Jasper & Gagosian, 1989a}, 
werden somit bei der Berechnung des u•·" Indexes und der späteren Temperaturrekonstruktion zu 
hohe bzw. zu niedrige Temperaturen berechnet. Der Einfluß des C"' Methylesters auf den U'",, Index 
in dieser Probe beträgt 0,028. Dieser U'",, Unterschied entspräche einem Fehler in der Temperaturre-
konstruktion von 0,8°C für diese Probe. Ein weiteres Beispiel für die qualitativ bessere Peaktrennung 
bzw. -auflösung durch GC-FID Messung wird für den Bereich 44 bis 45,5 Minuten deutlich (Abb. 
2.3.a). Im Totalionenstrom-Chromatogramm liegen C38 Methyl-/Ethylketone und der C,., Ethylester 
unaufgelöst in einer Art "Cluster" vor. Der Vergleich mit der FID Messung (Abb. 2.2) zeigt eine 
deutliche Trennung der C38 , und C383 Methyl-und Ethylketone. Jedoch ist auch in dieser Messung der 
C,.,, Ethylester (EE) nicht von dem C", Ethylketon abgetrennt. Mit nur sehr geringer Intensität liegen 
im Bereich 47,5 bis 48,5 Minuten die Molekül-Ionen C", und C39 , mit den Massen 556 und 558 vor 
(Abb. 2.3.c). In Abb. 2.4. ist beispielhaft das MS- Übersichtsspektrum der Probe Vl-81-Gl5 darge-
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Abb. 2.4: Übersichtsspektren der Probe Vl-81-Gl5, 120 cm. Markiert sind die Molekül-Ionen C 
und C", mit den Massen 528 bzw. 530. 37.3 
Die Sedimentproben aus dem Mittelmeer wurden auf einem Carlo Erba Gaschromatographen des 
Typs GC 4130 Fractovap mit FID und "split"-Injektor im "split-splitless" Betrieb im Institut für 
Meereskunde in Kiel gemessen. Wasserstoff diente als Trägergas mit einem Druck von 0,8 kglcm'. 
Das Temperaturprogramm lief von 140°C bis 300°C mit einer Heizrate von 5°0min und wurde nach 
Erreichen von 300°C für 30 Minuten isotherm gehalten. 
Quantifizierung der Alkenone und Alkenoate 
Um die Zuverlässigkeit des Gaschromatographen zu kontrollieren, wurde zu Beginn eines jeden 
Meßtages ein externes Standardgemisch mit bekannten Konzentrationen von Hexamethylbenzol 
(HMB), aiC24 und nC36 als "Blank" gemessen und der "relative Responsefaktor" der Verbindungen 
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zueinander ermittelt. Dieses Standardgemisch wurde mit jeder Probe, die anschließend gemessen 
wurde, zusammen injiziert, um eine Geräte-Kontrolle während jeder Probenmessung zu erhalten. Die 
Quantifizierung der Alkenone und Alkenoate erfolgte gegen den internen Cl9-10-on Standard mit 
Hilfe der FID Chromatograrnme (vgl. Abb. 2.2), da in den FID-Messungen die Alkenoate (C," ME 
und C16•2 ME) deutlich von den Alkenonen abgetrennt vorliegen und somit in der Berechnung des U\, 
keine Alkenoatbeeinflussung eingeht. Die Berechnung der Alkenonkonzentrationen erfolgte nach der 
Formel: 
Rp xA(x) X/= [x f!S-
v g 
Hierbei ist Rp der Responsefaktor, der sich aus dem Quotienten der Konzentration des externen Stan-
dards (ng/pl) und der Peakfläche (mV*min) berechnet. A ist die Peakfläche (mV*min) der jeweiligen 
Verbindung x, deren Konzentration bestimmt werden soll, I die Verdünnung (J.Ii) aus der die Konzen-
trationsberechnung der Verbindung erfolgt und v die Sedimenteinwaage (g). Die Extraktionsausbeute 
liegt zwischen 85 und 93%. Doppelmessungen von Proben, die die Reproduzierbarkeil der 
Messungen verdeutlichen, zeigten Abweichungen im U'",, Index von 0,004 bis maximal 0,013. Diese 
Abweichung entspricht einem Fehler von 0,1 bis maximal 0,4°C bei der Temperaturrekonstruktion. 
Für die Alkenonuntersuchungen im Mittelmeer wurden an den Proben zusätzlich die Konzentrationen 
organischen Kohlenstoffs (TOC in Gew.%) gemessen. Durch folgende Gleichung wurde der Anteil 
der Alkenone am gesamtorganischen Kohlenstoff (TOC) bestimmt: 
Rp xA(x) xl x 100 = [x ]__!!:L 
vx1000xTOC gTOC 
2-2 Elementaranalysen 
An Sedimentproben aus dem Mittelmeer wurde die Konzentration von Calciumcarbonat (CaCO,) 
und organischem Kohlenstoff (TOC) parallel zu den Alkenonuntersuchungen ermittelt, um die Fluk-
tuationen der Konzentrationen innerhalb und außerhalb der Sapropele zu beobachten und diese den 
Alkenonergebnissen gegenüberzustellen. Weiterhin dienten die TOC-Konzentrationsmessungen der 
Umrechnung von Alkenonkonzentrationen in pg/g TOC. Vor den jeweiligen Messungen wurden die 
Sedimentproben in einer Gefriertrocknungsanlage getrocknet und anschließend gemörsert. 
2.2.1 Calciumcarbonat 
Gesamtkohlenstoff (TC) und organischer Kohlenstoff wurden an den Proben der Sedimentkerne 
KC20B und KCOl/B mit einem LECO CS-125 Analyser gemessen und gegen einen Acetanilid Stan-
dard kalibriert. Es wurden etwa 30 mg der Sedimentproben in einem Hochfrequenz-Induktionsofen 
bei 1200°C verbrannt. Das freiwerdende Kohlendioxid (CO,) und Kohlenmonoxid (CO) wurden an-
schließend in einen Katalysatorofen transferiert, in dem das restliche CO zu CO, oxidiert wurde. Das 
vollständig in CO, umgewandelte Material wurde in einer Kohlenstoff-Infrarotzelle als Gesamtkoh-




Die Bestimmung des organischen Kohlenstoffs erfolgte in einer zweiten Messung durch die Be-
handlung der Proben mit 0,25 N Salzsäure (HC!). Die Standardabweichung für den Gesamtkohlen-
stoff ist niedriger als 1% (n=92) und für den organischen Kohlenstoff niedriger als 5% (n=92). Die 
Standardabweichungen des anorganischen Kohlenstoffs beträgt weniger als 3% (n=92). Die Bestim-
mung von Calciumcarbonatgehalten (CaCO,) an Sedimentproben der ODP Sites 974B und 975B 
wurde bereits an Bord von "RV JOIDES Resolution" während Leg 161 durchgeführt. Alle Proben 
wurden mit einem Coulometer NA5011 Carbonate Carbon Analyser naßchemisch gemessen. Dazu 
wurden etwa 15 mg Sediment mit einer 2 N HCl Lösung behandelt. Anschließend wurde die Probe 
mit 100 cm'/min KOH Trägergas gespült. Das freiwerdende CO, Gas wird bei pH 3 mit 3% Wasser-
stoffperoxid (H,O,) und Sibersulfat (Ag,SO.) gereinigt, um Schwefel- und Chlorverbindungen als 
Verunreinigungen zu entfernen. Anschließend wird das CO, in der coulometrischen Titrationszelle 
adsorbiert. Diese Zelle enthält eine Platin Kathode, eine Silber Anode, eine Monoethanolamin Lösung 
mit Thymolphthalein als Indikator. Das CO, wird in Hydroxyethylcarbaminsäure umgewandelt und 
elektrochemisch titriert (Engleman et al., 1985). 
Anorganischer Kohlenstoff wurde in Carbonat umgerechnet und in Gewichtsprozent Calcium-
carbonat ausgedrückt, wobei angenommen wurde, daß das gesamte Carbonat in der Probe als Calci-
umcarbonat vorliegt. Nach jeweils 10 Proben wurde regelmäßig ein Standard von 15 mg reinem 
Calciumcarbonat gemessen, um die Meßgenauigkeit des Coulometers zu kontrollieren. Diese Mes-
sungen ergaben Standardabweichungen von ±0,03% (n = 25). 
2.2.2. Organischer Kohlenstoff 
Die Bestimmungen der Gesamtkohlenstoffkonzentrationen (TC) in Sedimentproben der Boh-
rungen 974B und 975B wurden ebenfalls bereits an Bord von "RV JOIDES Resolution" durchgeführt. 
Alle Proben wurden mit einem Carlo Erba 1500 CNS Analyser gemessen, wobei etwa 5 mg Sediment 
bei 1000°C in einer Sauerstofflamme verbrannt wurden. Hierbei wurden Stickstoffoxide zu N, redu-
ziert und schließlich SO,, CO, und N2 gaschromatographisch getrennt und anschließend mit einem 
Wärmeleitfähigkeitsdetektor quantifiziert. Um die Meßgenauigkeit des Analysegerätes zu kontrollie-
ren und die Zuverlässigkeit der Probenmessungen einzuschätzen, wurde zu Beginn jeder Meßserie 
und nach etwa jeder zehnten Probe eine Sedimentprobe als externer Standard benutzt. Die berechnete 
Standardabweichung dieses externen Standards betrug für TC ±0,03% (n=25). Die Berechnung der 
Konzentrationen von TC erfolgte über einen Acetanilid-Standard. TOC-Konzentrationen wurden aus 
der Differenz der Konzentrationen des TC und des CaCO, bestimmt (s.o.). 
2.3 Isotopen 
Parallel zu den Alkenonuntersuchungen wurden an den Proben der Sedimentkerne aus dem östli-
chen Mittelmeer Isotopen-Analysen an der planktisehen Foraminifere G. ruber (weiß) durchgeführt. 
Innerhalb und außerhalb der Sapropele wurden alle l-2 cm Proben für Isotopenmessungen 
genommen, so daß jeweils bis zu 10 cm oberhalb und unterhalb des Sapropels beprobt wurde. In den 
Sedimenten des Tyrrhenischen Meeres und am Balearen Hang dominierte die planktische Fora-
minifere Globigerina bulloides und wurde von Bernasconi & Pika-Biolzi (unveröff.) zur Isotopenana-
lyse verwendet. 
Probenaufbereitung 
Die Foraminiferen-Proben wurden nach herkömmlichen Methoden (z.B. Duplessy, 1978; 
Ganssen & Sarnthein, 1983 u.v.a.) vorbereitet. Die Sedimentproben wurden mit Sieben der Ma-
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sehenweite 63 pm naßgesiebt und Sedimentmaterial >63 pm im Durchmesser, wurde 20 Sekunden im 
Ultraschallbad gereinigt. Nach wiederheiter Spülung der Fraktion (>63 pm) wurden die Proben an-
schließend bei 40°C etwa 48 Stunden getrocknet. Diese trockenen Proben der Fraktion >63 pm wur-
den wiederholt gesiebt und geteilt, wobei aus der Fraktion 150 bis 250 pm die planktischen Foramini-
feren für die Isotopenmessungen ausgelesen wurden. Innerhalb dieses Komgrößenbereiches werden 
Ungenauigkeiten durch größenabhängige Isotopenfraktionierungen weitestgehend reduziert und die 
anschließende Darstellung realer Fluktuationen im Isotopenprofil ennöglicht (vgl. Bouvier-
Soumagnac & Duplessy, 1985). Vor der Messung im Massenspektrometer wurden die Foraminiferen-
Gehäuse noch etwa 30 Sekunden in einer Methanol-Lösung im Ultraschallbad gereinigt, um nachhal-
tige Verunreinigungen (z.B. Staubpartikel) bzw. Sedimentreste zu beseitigen. Nach der Naßsiebung 
jeder Probe wurde das Sieb im Ultraschallbad I 0 Minuten gereinigt, anschließend mit Preßluft ge-
trocknet. Um blaugefärbte Verunreinigungen bei der späteren Mikroskopie als Artefakte rechtzeitig 
zu erkennen, wurde das Sieb noch in Methylenblau-Lösung gespült. 
Isotopenanalyse 
Die stabilen Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope wurden mit einem MA T 252 Finnigan Massen-
spektrometer gemessen. An das Massenspektrometer war eine Carbonataufbereitung angeschlossen, 
in der das Probencarbonat mit Phosphorsäure (H,PO.) aufgelöst und in CO, umgewandelt wurde. Die 
an diesem CO, gemessenen Isotopenwerte wurden gegen einen internen Laborstandard (Solnhofener 
Kalk), der gegen den internationalen PDB-Standard geeicht war, berechnet. Die Gesamtreproduzier-
barkeit, die die Carbonataufbereitung und die Isotopenanalyse einschließt, liegt für o'"O bei O,ll%o 
und für o'"O bei 0,03%o. Diese Gesamtreproduzierbarkeiten werden am Finnigan MAT 252 Massen-
spektrometer bei einer Mindestmenge Carbonat (pro Probe) von 12 bis 20 pg CaCO, erreicht (Dr. R. 
Tiedemann, freund!. münd!. Mitteilung, 1997). 
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3. Der Küstenauftrieb im Californienstrom: Vergleich rezenter und glazialer Alkenonober-
llächentemperaturen 
3.1. Ozeanographie im Nord-Pazifik 
Das rezente Zirkulationssystem im Nord-Pazifik und seine Intensität wird durch starke saisonale 
Schwankungen der atmosphärischen Hoch- bzw. Tiefdruckgebiete und der Windfelder beeinflußt. Im 
Winter ist die atmosphärische Zirkulation des subarktischen Pazifiks durch ein subpolares Tiefdruck-
gebiet beeinflußt, dessen Zentrum in der Hering See nahe der Aleuten liegt. Dieses Tiefdruckgebiet 
liegt zwischen den Hochdruckgebieten Nord-Amerikas und Ost-Sibiriens (Favorite et al., 1976). Auf-
grund der barometrischen Unterschiede zwischen Hoch- und Tiefdruckgebieten herrschen Winde aus 
westlicher Richtung vor. Im Frühjahr nimmt jedoch der Einfluß des subpolaren Tiefdruckgebietes ab, 
und durch die Entwicklung des nordpazifischen Hochdruckgebietes zwischen 30 und 40°N herrschen 
Winde aus östlicher bis südöstlicher Richtung vor. Die Oberflächenzirkulation ist im Nord-Pazifik 
durch einen subarktischen zyklonischen Wirbel und in mittleren Breiten durch einen subtropischen 
antizyklonischen Wirbel charakterisiert (Abb. 3.1). Der subarktische zyklonische Wirbel wird durch 
den Aleutenstrom im Nordwesten und dem Oyashio- und Ostkamtschatkastrom im Norden und Nord-
osten begrenzt. Im Südosten und Süden wird dieser zyklonische Wirbel durch den Kuroshiostrom und 
dem Nord-Pazifikstrom begrenzt. Der Nord-Pazifikstrom trennt den subarktischen Wirbel im Norden 
von dem subtropischen Wirbel im Süden. Der subtropische Wirbel wird durch den Kuroshiostrom im 
Osten, den Califomienstrom im Westen und durch den Nordäquatorialstrom im Süden begrenzt. Über 
den Kuroshiostrom werden warme tropische Wassermassen in den Nord-Pazifikstrom geleitet und 
weiter in Richtung Westen transportiert. Im Grenzbereich des subarktischen und subtropischen Strö-
mungssystems werden dadurch die kalten subarktischen Wassermassen im Norden von warmen 
Wassermassen des subtropischen Wirbelsystems getrennt. Diese Abgrenzung ist durch die sogenannte 
Polarfront dokumentiert, die im Sommer als vertikale Pycnokline zwischen 2000 und 400 m mit einer 
Salinität von 34 definiert ist (Dodimead et al., 1963; Favorite et al., 1976). Diese Struktur läßt sich im 
gesamten Nord-Pazifik beobachten und dokumentiert sich auch im Verteilungsmuster planktischer 
Foraminiferen. Reynolds & Thunell (1986) beobachteten, daß die sinistral (links) gewundenen plank-
tischen Foraminiferen N. pachyderma ein Habitat mit Wassertemperaturen von <8°C bevorzugen, in 
dem nur eine geringe oder gar keine Schichtung vorliegt. Dextral (rechts) gewundeneN. pachyderma 
kommen dagegen am häufigsten in stratifizierten und relativ wärmeren Wassermassen (höher als 8°C) 
vor. Thompson & Shackleton (1980) konnten mit diesen Foraminiferenvergcscllschaftungen im nord-
westlichen Pazifik nachweisen, daß die subarktische Front im Isotopenstadium 2 nach Süden ver-
lagert war. 
Die Wassermassen im subarktischen zyklonischen Wirbelsystem erfahren in ihren zyklonischen 
Bewegungen durch Einwirkungen der Corioliskraft auf der Nordhalbkugel eine Ablenkung nach 
rechts, so daß im Zentrum des subarktischen Wirbels ein Divergenzgebiet entsteht. In diesem Diver-
genzgebiet sind durch den Auftrieb nährstoffreicher Tiefenwässer die Nährstoffkonzentrationen im 
Oberflächenwasser erhöht (Brown et al., 1991 ). Levitus et al. (I 993) beobachteten im Gebiet des 
subarktischen Wirbels im Nord-Pazifik ansteigende Nährstoffkonzentrationen von Osten nach Westen 
mit höchsten Konzentrationen im Gebiet des Okhotskischen Meeres und der Bering See. Regional 
bedeutet dies, daß die biologische Produktivität im Oberflächenwasser im Westen des subarktischen 
Wirbels höher liegt als im Osten (Levitus et al., 1993). 
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Die antizyklonischen Bewegungen der Wassermassen des subtropischen Wirbels im Nord-Pazi-
fik, die ebenfalls durch Einwirkung der Corioliskraft eine Ablenkung nach rechts erfahren, führen 
zusammen mit den biologischen Vorgängen zu einer Verarmung von Nährstoffen im Oberflächen-
wasser, da kein Auftrieb von nährstoffreichen Tiefenwässern erfolgt. Im Zentrum dieses subtropi-
schen Wirbels werden daher die niedrigsten biologischen Produktivitäten des Nord-Pazifiks beobach-
tet. 
Südlich 50°N werden entlang der nordamerikanischen Westküste durch äquatorwärts gerichtete 
Winde und unter Einfluß der Corioliskraft Wassermassen des Californienstroms seewärts getrieben 












Abb. 3.1: Schematische Darstellung der Oberflächenzirkulation im Nord-Pazifik (verändert nach 
Hickey, 1979). 
3.1.1. Der Californienstrom 
Eine äquatorwärts fließende Strömung entlang der Westküste Nordamerikas bildet zusammen 
mit einer unter ihr fließenden polwärts gerichteten Strömung das Ostrandstromsystem ("eastern 
boundary current system") des Nordpazifiks und ist als Californienstromsystem bekannt (Wooster & 
Reid, 1963). Es stellt die Verbindung der Westwinddrift im Norden mit dem Nordäquatorialstrom im 
Süden dar (Strub et al., 1990) und ist somit die östliche Begrenzung des antizyklonischen subtropi-
schen Wirbels (Lynn & Simpson, 1990). Dieses System umfaßt den nach Süden fließenden kalten 
Californienstrom an der Oberfläche (0-300 m; Lynn & Simpson, 1987) und den nach Norden gerich-
teten Californien-Unterstrom (200-400 m; Lynn & Simpson, 1990). Im Herbst und Winter tritt nörd-
lich 40°N in Küstennähe an der Oberfläche der polwärts gerichtete Davidson Strom auf. Südlich 40'N 
verläuft der polwärts gerichtete californische Gegenstrom, der auch als "Southern California Eddy" 
bezeichnet wird. Dieses Ostrandstromsystem wird durch die Westwinddrift angetrieben, wobei ein 
nach Osten gerichteter Wassermassentransport in den nordöstlichen Pazifik erfolgt. Beim Erreichen 
des nordamerikanischen Kontinents teilen sich diese Wassermassen nach Norden in den Alaskawirbel 
und nach Süden in den Californienstrom (Abb. 3.1). Dadurch entwickelt sich ein Divergenzgebiet bei 
etwa l40°W und 40°N im Sommer und bei 30°N im Winter (Hickey, 1979). 
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Abb. 3.2: Saisonale Veränderungen im Californienstromsystem. Unter Berücksichtigung der atmos-
phärischen Zirkulationen umfaßt das Califomienstromsystem den Califomienstrom (CC), den süd-
califomischen Gegenstrom (SCC), den Davidson Strom (DC) und den sogenannten "Southem Cali-
fomia Eddy" (SCE), ein Wirbelsystem mittlerer Größe vor der Küste Califomiens. 
Saisonale Änderungen in der Intensität und der Orientierung des Califomienstroms und der Ge-
genströmungen werden durch die Position des nordpazifischen Hochdruckgebietes getrieben, das bei 
etwa 28°N, 130°W im Winter und bei etwa 38°N, 150°W im Sommer liegt (Abb. 3.2; Huyer, 1983). 
Aus dem nordpazifischen Hochdruckgebiet einerseits und der Lage des kontinentalen Tiefdruckgebie-
tes über Califomien resultieren Winde aus nördlicher Richtung, die zwischen April und August 
(Frühjahr bis Sommer) am intensivsten sind und südlich 40°N generell das ganze Jahr über in ihrer 
Ausrichtung stabil bleiben. Dadurch werden durch den Califomienstrom kalte Wassermassen nach 
Süden über das Gebiet des Santa Barbara Beckens hinaus transportiert. Der Califomienstrom verläuft 
im Süden küstenferner als im Norden und wird im Gebiet 34°N leicht in Richtung califomische Küste 
abgelenkt, wodurch sich unter Einfluß der lokalen Windfelder der zyklonisch drehende sogenannte 
"Southem California Eddy" bildet (Simpson & Lynn, 1990). Durch die Ausbildung dieses Eddies 
rezirkulieren teilweise Wassermassen wieder in Richtung Norden (Hickey, 1992) und kalte 
Oberflächenwassermassen werden in die Küstenregionen Califomiens transportiert (Simpson & Lynn, 
1990). In der zweiten Jahreshälfte werden durch den zunehmenden Einfluß des Tiefdruckgebietes 
über dem Nord-Pazifik die nördlichen Winde im Gebiet südlich 40°N abgeschwächt (Abb. 3.2). 
Nördlich 40°N entwickelt sich im Herbst und Winter durch den zunehmenden Einfluß des Tief-
druckgebietes über dem Nord-Pazifik, dem atmosphärischen Druckgradienten folgend, die Windrich-
tung nach Norden. Zu dieser Zeit entwickelt sich der nach Norden fließende küstennahe Davidson 
Strom, über den besonders deutlich von Dezember bis Februar relativ wärmere Wassermassen in 
Richtung Norden transportiert werden. 
Entlang der nordamerikanischen Westküste (25°N bis 50°N) werden Wassermassen an der Ober-
fläche durch äquatorwärts gerichtete Winde und unter Einfluß der Corioliskraft seewärts getrieben. 
Der daraus resultierende Küstenauftrieb von Wassermassen ist besonders deutlich in einer etwa 10 bis 
25 km breiten aktiven Zone entlang der Küste (Huyer, 1983). Aufgrund der saisonalen Änderungen 
der Windrichtung nördlich 40°N erscheint jedoch in diesem Gebiet der Küstenauftrieb nur im Som-
mer. Da sich die Windrichtung in diesem Gebiet (nördlich 40°N) im Herbst und Winter in Richtung 
Norden entwickelt und der Davidson Strom an Einfluß gewinnt, kann sich der Küstenauftrieb zu 
dieser Jahreszeit nicht entwickeln. 
Die beschriebenen atmosphärischen und ozeanischen Zirkulationen im Califomienstrom sorgen 
zusammen mit Auftriebsprozessen für hohe biologische Produktivitäten vor Califomien und Oregon. 
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Diese biologischen Vorgänge führen jedoch auch dazu, daß die Sauerstoffkonzentrationen in Tiefen 
zwischen 400 und etwa 1400 m auf weniger als I ml 0/1 sinken (Summerhayes, 1983). Die Sauer-
stoffkonzentrationen nehmen in Richtung Küste, wahrscheinlich durch Auftriebsvorgänge und der 
damit verbundenen Erhöhung der biologischen Produktivität, ab (Brongersma-Sanders, 1971 ). Beide 
Kriterien sind im Gebiet vor Califomien und Oregon für die Akkumulation organisch reicher Sedi-
mente verantwortlich. Die hohen biologischen Produktivitäten führen auf der einen Seite zur massi-
ven Produktion von "fecal pellets" und anderen organisch reichen Partikeln (Summerhayes, 1983), 
die mit Sinkgeschwindigkeiten von 1700 m/Tag (Dunbar & Berger, 1981) bzw. 95 m/Tag (Shanks & 
Trent, 1980) relativ schnell sedimentieren. Andererseits sorgen niedrige Sauerstoffkonzentrationen im 
Bereich der Sauerstoff-Minimumzone für relativ gute Erhaltung des sedimentierenden organischen 
Materials (Summerhayes, 1983). Hohe biologische Produktivitäten durch den Auftrieb nährstoffrei-
cher Wassermassen stehen Episoden gegenüber, in denen die Phytoplanktonproduktivität stark redu-
ziert ist. Diese Episoden stehen im Zusammenhang mit der Abschwächung des nach Süden gerich-
teten Californienstroms und einer Intensivierung des Davidson Stroms, der relativ warme Wasserma-
ssen nach Norden transportiert, Auftriebsvorgänge verhindert und somit nur einen begrenzten "Pool" 
an Nährstoffen in Richtung Norden transportiert (Kennett & Venz, 1995; Eppley & Holm-Hansen, 
1986). Perioden, in denen der Davidson Strom besonders intensiv ist, stehen wiederum in Beziehung 
zu EI Niiio Southem Oscillation (ENSO) Ereignissen, die den gesamten östlichen Pazifik beeinflus-
sen und heute etwa alle 5 bis 7 Jahre auftreten (Enfield & Allen, 1980; Rabies & Marione, 1987). Als 
ENSO Ereignisse wird nach dem Scientific Committee on Oceanic Research (SCOR) das jahreszeit-
lich zu frühe Auftreten anomal warmer Oberflächentemperaturen entlang der Küste von Ecuador und 
Peru bis südlich l2°S bezeichnet (Quinn et al., 1987). Diese Ereignisse stellen Störungen des Systems 
Ozean-Atmosphäre dar, die durch anomal schwache pazifische SE-Passatwinde hervorgerufen 
werden und sich infolge der veränderten Luftdruckverhältnisse oftmals zu Westwinden im West-
Pazifik entwickeln (Brown et al., 1991 ). Dadurch kommt es zu einer Vertiefung der Thermokline und 
der ohnehin verminderte Küstenauftrieb vor Ecuador und Peru treibt warme, höher saline äquatoriale 
Wassermassen mit bis zu 35,4 in das Auftriebsgebiet. Leetmaa et al. (1987) beobachteten, daß die 
l5°C-Isotherme und 35-Isohaline von etwa 70 m aufunter150m verlagerten. In Küstennähe wurden 
an der Oberfläche Temperaturanomalien von bis zu + l2°C gemessen (Quinn et al., 1987). Im Zuge 
dieser Vorgänge wurde ein Rückgang der biologischen Produktivität des Phytoplanktons um den 
Faktor I 0 festgestellt (Barber & Chavez, 1986). Im Californienstrom ist dieses Ereignis auch durch 
eine Vertiefung der Thermokline, einer deutlichen Erwärmung der gemischten Schicht, einem Aus-
setzen des Küstenauftriebs und einem erhöhten Transport niedrigsalinen Wassers in Richtung Küste 
charakterisiert (Simpson, 1984; McGowan, 1985). Die Nähstoffkonzentrationen in der euphotischen 
Zone sind niedrig (McGowan, 1985). 
3.1.2. Bisherige Ergebnisse und Interpretationen von Paläotemperatur-Rekonstruktionen im Califomi-
enstrom seit dem letzten glazialen Maximum 
Untersuchungen, die sich mit den pleistozänen und holozänen ozeanographischen Änderungen 
im nordöstlichen Pazifik beschäftigen, begannen mit den Arbeiten von Jose (1960; 1971) Sachs 
(1973), Moore (1973) und Moore et al. (1980). Während sich Joses (1960; 1971) Arbeiten mit der 
Verbreitung von Warm- und Kaltwasserdiatomeenspezies im Nord-Pazifik beschäftigten, rekonstru-
ierte Moore ( 1973) für das letzte glaziale Maximum im Gebiet vor Oregon mit Hilfe einer Transfer-
funktion basierend auf Radiolarienvergesellschaftungen 4°C niedrigere Sommertemperaturen in der 
oberflächennahen Schicht (I 0 m) als heute. Seine Faunenanalysen zeigten im glazialen Horizont der 
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Sedimentkeme, die vor Oregon genommen wurden, Faunen, die heute vor Alaska gefunden werden. 
Sachs (1973) beobachtete mit Hilfe der Faunenanalysen von Radiolarienvergesellschaftungen im 
Gebiet der heutigen subarktischen Front SST Fluktuationen von etwa i0°C seit dem Glazial und 
brachte diese Fluktuationen in Zusammenhang mit den unterschiedlichen Lokationen der subarkti-
schen Front während zunehmender Erwärmung im Interglazial. Pisias (1978), der Temperaturrekon-
struktionen mit Hilfe von Radiolarienvergesellschaftungen im Santa Barbara Becken vornahm, stellte 
fest, daß es während der letzten 8 ka Zeiträume gab, in denen generell höhere Oberflächentemperatu-
ren im Santa Barbara Becken vorlagen als heute und schloß, daß es signifikante ozeanographische 
Fluktuationen während des Holozäns gegeben haben muß. Pisias (1979) interpretierte Zeiten mit 
deutlich niedrigeren Temperaturbedingungen im Oberflächenwasser mit einer höheren Intensität des 
Califomienstroms. CLIMAP Members (1981) zeigen in ihren Untersuchungen der Sauerstoff-lso-
topensignale planktischer Foraminiferen, daß während des letzten Glazials die subarktische Front im 
Nord-Pazifik von seiner heutigen nördlichsten Lage bei etwa 50°N im August (Tschemia, 1980) wei-
ter südlicher bei 40°N verlagert war. Diese Verlagerung ist verglichen zu heute durch etwa 3 °C nied-
rigere Oberflächentemperaturen im Sauerstoff-Isotopensignal planktischer Foraminiferen dokumen-
tiert. Untersuchungen von Diatomeen in Warvensedimenten (Anderson et al., 1987) im Küstenauf-
triebsgebiet vor Califomien (36-42°N) zeigen, daß der saisonale Küstenauftrieb auch im Pleistozän 
vorlag, jedoch an der Grenze Pleistozän/ Holozän schwächer war. Spätere Pollenuntersuchungen von 
Eichen-, Erlenarten und der Sequoiadendran giganteum, dem Küstenmammutbaum von Sancetta et 
al. (1992) belegen, daß der Küstenauftrieb bei 42°N während des glazialen Maximums deutlich abge-
schwächt vorlag. Beobachtungen in der Häufigkeitsverteilung der planktischen Foraminifere N. 
pachyderma (sinistral), die als Proxy für SST Änderungen im nordöstlichen Pazifik verwendet wird 
und heute auf subpolare bis polare Gebiete beschränkt auftritt, zeigen während des glazialen Maxi-
mums im Küstengebiet vor Califomien deutlich größere Häufigkeilen (Thunell & Mortyn, 1995; 
Mortyn et al., 1996). Die Dominanz dieser Foraminifere in glazialen Sedimenten wird mit einem ver-
stärkten Transport subpolar-ähnlicher Wassermassen entlang des östlichen Kontinentalrandes des 
Nordpazifiks bis 33°N interpretiert (Thunell & Mortyn, 1995; Mortyn et al., 1996). Durch Vergleich 
mit rezenten planktischen Foraminiferen der Spezies N. pachyderma (sinistral) ergeben sich für das 
Küstengebiet vor Califomien bei 33°N etwa 6-1 0°C niedrigere SST als heute (Mortyn et al., 1996). 
Als Ursache für das erhöhte Auftreten der N. pachyderma (sinistral) und der aus ihr abgeleiteten 
glazialen SST wird die Verlagerung des nordpazifischen Hochdruckgebietes in Richtung Süden wäh-
rend des letzten glazialen Maximums vermutet (COHMAP, 1988; Thunell & Mortyn, 1995). Mit 
Hilfe von Alkenonen wurden an einem Sedimentkern für das letzte Glazial u•· -SST im Califomien-
·" 
strombei 42°N rekonstruiert, die 4°C niedriger lagen als heute (Prahlet al., 1995). DieseSST Rekon-
struktionen stimmen mit den Ergebnissen von Ortiz et al. (1997) überein, die mit Hilfe von Fora-
miniferen-Vergesellschaftungen und Sauerstoff-Isotopen von planktischen Foraminiferen 3,3°C ± 
1,5°C niedrigere SST während des letzten Glazials im Califomienstrom beobachteten. Sie führen 
diese niedrigeren SST nicht auf verstärkten Küstenauftrieb während des glazialen Maximums zurück, 
sondern auf verstärkten küstenfernen Auftrieb und dem advektiven südwärtigcn Transport dieser 
kalten Wassermassen ins Küstengebiet des Californienstroms. Untersuchungen verschiedener Radio-
larienvergesellschaftungen entlang der Küste Californiens und Oregons (30°-55°N) durch Sabin 
(1995) und Pisias & Mix (unveröff. Daten, 1994) belegen, daß die Radiolarien, die mit dem Öko-
system des Ostrandstromes des Nord-Pazifiks in Beziehung stehen während des Glazials deutlich 
weniger auftreten. Die stark verringerte Dominanz dieser Ostrandstrom-Radiolarien und die somit 
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verringerte Relevanz der Küstenauftriebsprozesse für den Lebensraum dieser Spezies stimmen mit 
den Interpretationen von Lyle et al. (!992) überein, die einen verringerten Auftrieb im nordöstlichen 
Paziftk aufgrundder südlicheren Lage der Polarfront während des letzten Glazials suggerieren. 
3.2. Material 
Gegenstand der Untersuchungen im Californienstrom sind Proben aus Sedimentkernen, die ent-
lang der Küste Oregons und Califomiens in einem Nord-Süd-Profil genommen wurden, das von 33°N 
bis 42°N verlief. In einem zweiten Profil, das bei etwa 42°N liegt, wurden von 125°W bis l33°W 
weitere Sedimentkerne abgeteuft (Tab. 3.1, Abb. 3.3) und für die nachfolgend beschriebenen Unter-
suchungen beprobt. Die Sedimentserien, die aus dem West-Ost-Profil stammen, wurden im Rahmen 
der Untersuchungen des "Multitracer Project" (Lyle et al., 1992) gekernt. Dieses Projekt hatte die 
Aufgabe, Untersuchungen darüber durchzuführen, inwiefern jährliche ozeanographische Kreisläufe 
die Produktion biogener sedimentärer Komponenten beeinflussen und inwiefern Informationen über 





Abb. 3.3: Stationskarte und Untersuchungsgebiet 
Proben der Sedimentkerne aus dem West-Ost-Profil wurden vom Oregon State University Kern-
lager (Corvallis, OR) zur Verfügung gestellt. Proben, die den Sedimentkernen entlang des Nord-Süd-
Profils entstammen, wurden durch den United States Geological Survey (USGS) genommen. Die ge-
friergetrockneten Proben dieser Kerne wurden vom USGS Kernlager (Menlo Park, CA) zur Verfü-
gung gestellt. Alle Sedimentkerne wurden im Kernlager bei 4°C aufbewahrt. Bei den beprobten 
Sedimenten handelt sich um dunkelbraune bis dunkelgraue, z.T. rötlichbraune, tonige bis siltige Se-
dimente, die reich an Foraminiferen und Diatomeen sind. Anzeichen für Umlagerungen konnten nicht 
entdeckt werden. Kern F2-92-P3, der heute im Bereich der Sauerstoff-Minimum-Zone liegt, wies 
zwischen 204 und 214 cm eine besonders deutliche Feinlaminierung auf. 
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Tab.3. 1: Kernstationen im Untersuchungs gebiet. 
Nr, K~m Qeogr, Br~ite !Nl PositiQn Länge {W) Wass~rti~f~ (m) 
01. LI 3-8! -G 138 38°24.8' 123°58.2' 2531 
02. F8-90-G25 37°27.0' 123°19.8' 1720 
03. F8-90-G21 37°13.2' 123°14.4' 1605 
04. F2-92-P3 35°37.4' 121°36.3' 803 
05. F2-92-P34 35°01.9' 121 °13.5' 610 
06. Vl-81-015 33°36.0' 120°25.2' 1430 
07. W8709A-13TC 42°07.2' 125°45.0' 2741 
07. W8709A-13PC* 42°07.0' 125°45.0' 2712 
08. W8709A-09BC 42°04.8' 125°49.3' 2814 
09. W8809A-53GC 42°45.0' 126°15.5' 2408 
10. W8809A-21GC 41 °08.4' 126°54.4' 2799 
11. W8709A-06BC 42°15.0' 127°40.7' 2911 
12. W8709A-08TOPC** 42°32.5' 127°40.7' 3111 
13. W8809A-29BC 41 °48.0' 129°00.2' 3288 
14. W8809A-31GC 41 °40.8' 130°00.4' 3136 
15. W8909A-57GC 41 °34.8' 130°37.0' 3330 
16. W8709A-01BC 41 °32.4' 131 °57.6' 3680 
17, W8909A-48GC 41 °19.8' 132"40.0' 3670 
*I **Für diese Sedimentkerne liegen Alkenondaten von Prahlet al. (unveröff., 1995) vor, die in der Diskussion 
aufgegriffen werden. 
Oberflächen- und Sedimentproben, die das letzte glaziale Maximum (LGM, 18 "C ka) repräsen-
tieren, wurden für die hier beschriebenen Untersuchungen analysiert. Die Sedimentkerne V 1-81-G 15, 
F2-92-P3 und W8709A-13TC (Abb. 3.3, Tab. 3.1) wurden zusätzlich in 20 cm Abständen bis etwa 30 
ka vor heute beprobt. Für die zeitliche Einstufung dieser Proben konnte auf die Arbeiten von Lyle et 
al. (1992), Ortiz (1995) und Gardner (1997) zurückgegriffen werden, die an Proben dieser Sediment-
kerne "C AMS (Acce!erator Mass Spectrometry) Datierungen an planktischen Foraminiferen und am 
organischen Kohlenstoff durchgeführten und eine Stratigraphie durch Analysen stabiler Sauerstoff-
Isotopen planktischer Foraminiferen erstellten. Die Daten zu den heutigen Oberflächentemperaturen 
im Untersuchungsgebiet (Abb. 3.3.), mit denen in dieser Studie ebenfalls gearbeitet wird, wurden aus 
dem Wor!d Ocean Atlas (Levitus, 1985) entnommen. Aufbereitung und Analyse der Alkenone und 
Alkenoate wurden bereits in Kapitel 2 eingehend erläutert. 
3.3_ Ergebnisse 
Langkettige Alkenone und die wahrscheinlich ebenfalls mit den Prymnesiophyceae biosynthe-
tisch verwandten Alkenoate (vgl. Abb. 1.1) konnten in allen Sedimenten des Untersuchungsgebietes 
(Abb. 3.3) analysiert werden. In folgenden Abschnitten werden zunächst die Ergebnisse der bereits 
erläuterten Alkenon/Alkenoat-Verhältnisse in Abhängigkeit zum U",, Index dargestellt. Damit soll 
festgestellt werden, ob sich die Alkenon/A!kenoat-Verhä!tnisse aus den untersuchten Sedimenten 
einer bestimmten Prymnesiophyceae Spezies zuordnen lassen, die für die Signalbildung verantwort-
lich war. Hierzu stehen zum Vergleich bereits publizierte Ergebnisse aus Kulturstudien einer E. 
huxleyi (Prahlet al., 1988; 1995) und einer G. oceanica (Volkman et al., 1995) Spezies zur Ver-
fügung. Weiterhin werden die regionalen U",, Ergebnisse von Oberflächensedimentproben und Pro-
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ben des letzten glazialen Maximums im Califomienstrom dokumentiert. An drei Sedimentkemen, die 
aus dem Küstenbereich stammen, wurden zusätzlich Proben aus dem Deglazial untersucht. 
3.3.1 Alkenonverhältnisse 
Die Berechnung des K37:4/K37 Indexes, der den Grad der Alkenenuntersättigung beschreibt, 
konnte in einigen, größtenteils interglazialen Proben (vgl. Tab.!, Anhang) nicht durchgeführt werden, 
da das C,"' Alkenon bereits vollständig abgebaut war oder im Vergleich zu den C"" und C", Alkeno-
nen in zu niedriger Intensität im Chromategramm erschien und die Berechnung dieses Indexes große 
Abweichungen, verglichen mit den K37:4/K37 Ergebnissen der restlichen Sedimente, zeigte. Es wird 
in Abb. 3.4.a deutlich, daß der K37:4/K37 Index der Sedimentproben mit steigendem u•·" Index ab-
nimmt. Dies bedeutet entweder, daß mit zunehmender Temperatur mehr zwei- und dreifach unter-
sättigte Alkenone von den Prymnesiophyceae produziert werden als vierfach untersättigte Alkenone 
oder daß die C", Alkenone in stärkerem Maße als die C", und C", Alkenone abgebaut werden. Die 
Werte für den K37:4/K37 Index schwanken in den Sedimenten zwischen 0,01 und 0,14 (vgl. Tab.!, 
Anhang). Bei dem Vergleich dieser Werte aus Sedimentproben mit den Ergebnissen von Prahl et al. 
(1988) für die E. huxleyi Kultur 55a wird deutlich, daß die Ergebnisse aus den Sedimententrotz mög-
lichen Abbaus des C", Alkenans denen aus der Kulturstudie mit E. huxleyi und den Sedimentuntersu-
chungen von Prahl et al. (1995) ähneln. Ein Vergleich der Sedimentergebnisse mit denen von G. 
oceanica ist nicht möglich, da das c", Alkenon in G. oceanica nicht gefunden wurde. Dies ist vor 
allem darauf zurückzuführen, daß G. oceanica eine Warmwasserspezies ist und das C,,. Alkenon vor 
allem in Proben kälterer Gewässer beobachtet wird. 
Die Werte der K37/K38 Indexe der Sedimentproben (Abb. 3.4.b) liegen generell zwischen 0,9 
und I ,45. Ein eindeutiger Trend ansteigender K37/K38 Indexe mit zunehmendem U",, Index läßt sich 
nicht erkennen. Der Vergleich dieser Ergebnisse mit Kulturstudien läßt jedoch vermuten, daß sich die 
Sedimentergebnisse der K37/K38 Indexe eher der E. huxleyi Kultur 55a (Prahl et al., 1988) zuordnen 
lassen als der von G. oceanica (Volkman et al., 1995), die in dem U\, Bereich 0,2 bis 0,6 kaum 
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Abb. 3.4: Vergleich der K37:4/K37 (a) und K37/K38 Indexe (b) in Abhängigkeit zum U'" Index aus 
Sedimentproben (offene Kreise) des Untersuchungsgebietes mit Kulturdaten der E. huxleyi Kultur 55a 
(gefüllte Kreise; Prahlet al., 1988) und G. oceanica (offene Vierecke; Volkman et al., 1995). 
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3.3.2. U",, Beobachtungen im Californienstrom 
Vergleich rezenter und glazialer Horizonte 
Um die rezente und glaziale U",, Entwicklung im Untersuchungsgebiet zu vergleichen, wurden 
die Ergebnisse der Oberflächenproben und die aus der Zeit des glazialen Maximums (LGM) in Abb. 
3.5 zusammenfassend dargestellt. Um die regionale Variabilität zu verdeutlichen, wurden die U",, 
Werte in ihrer Achsenzuordnung vertauscht, indem die U",, Werte aus dem West-Ost-Profil (3.5.a) 
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Abb. 3.5: U",, Ergebnisse aus den Oberflächenproben (gefüllte Vierecke) und des glazialen Horizon-
tes (offene Vierecke) im Untersuchungsgebiet 
Auf den ersten Blick wird deutlich, daß die U",, Indexe der Oberflächenproben in jedem Fall hö-
here Werte zeigen als die zur Zeit des LGM. Die Werte liegen für die Oberflächenproben im Bereich 
0,367 und 0,539 und zwischen 0,262 und 0,487 zur Zeit des LGM. Weiterhin wird deutlich, daß die 
U",, Werte regional im Nord-Süd-Profil variieren. Im Nord-Süd-Profil (Abb. 3.5.b) werden sowohl 
die rezente als auch die LGM Entwicklung der U"." Indexe, mit einem stetig abnehmenden Verlauf in 
Richtung Norden gekennzeichnet. Diese Abnahme der rezenten und LGM u··" Werte nach Norden 
verlaufen südlich von etwa 36°N parallel zueinander, mit einer Verschiebung, die etwa 0,05 im U",, 
Index beträgt. Nördlich von 36°N weisen beide Kurven deutlich größere glazial/interglaziale U",, 
Gradienten auf, die mit durchschnittlich 0,16 etwa dreimal höher als die glazial/interglazialen U",, 
Gradienten südlich 36°N sind. Im West-Ost-Profil (Abb. 3.5.a) sind solche deutlichen U",, Unter-
schiede nicht zu erkennen. Die rezente Entwicklung des U"" läßt sich mit einem deutlichen Anstieg 
des U",, bis etwa 126°W beschreiben, der westlich davon bei etwa 127°W abrupt abnimmt und an-
schließend bis etwa 132°W kontinuierlich wieder ansteigt. Westlich 132°W sinkt der U",, wieder und 
erreicht dort den niedrigsten Wert (U",, = 0,367). In der U",, Entwicklung zur Zeit des LGM läßt sich 
ebenfalls ein deutlicher U",, Anstieg in Küstennähe erkennen, der jedoch bis etwa 127°W aufrecht 
erhalten bleibt, bei 129°W abrupt abnimmt und anschließend wieder bis etwa 132°W ansteigt. Wie 
auch schon die rezente U",, Entwicklung gezeigt hat, sinkt der u•·" im LGM nach einem kontinuierli-
chen Anstieg westlich von l32°W wieder. 
lf37 Änderungen wiihrend des Deglazials 
Bei Vergleich der rezenten und LGM U",,-Kurven dokumentiert sich bei 36°N eine deutliche 
Änderung. Der "offset" zwischen beiden Kurven liegt nördlich von 36°N etwa dreimal höher als im 
südlichen Teil. Um die Frage zu beantworten, wann diese Änderungen stattfanden und ob es sich um 
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eine allmähliche Entwicklung im Californienstrom handelte, wurden auch Proben zwischen dem gla-
zialen Horizont und der Sedimentoberfläche in drei von den entlang der Küste entnommenen Sedi-
mentkernen untersucht. 
Der südlichste Sedimentkern (Vl-81-G 15, vgl. Station 6, Abb. 3.3) wie auch der nördlich von 
36°N gelegene Kern (W8709A-13TC, vgl. Station 7, Abb. 3.3) zeigen beide einen kontinuierlichen 
Anstieg in ihrer U'",,-Entwicklung. Dieser Anstieg verläuft im Kern Vl-81-015 von der Basis bei 19 
ka von 0,49 bis auf ein Maximum von 0,55 bei 10 ka. Im nördlichen Kern W8709A-13TC wird auch 
ein Anstieg im U'",, von 0,29 bei 15 kabisauf maximal 0,44 bei 10 ka beobachtet. Somit beträgt die-
ser Anstieg zwischen 15-10 ka im südlichen Kern etwa 0,06 und im nördlichen Kern 0,15. Nach dem 
u•·" Maximum bei etwa 10 ka wird in allen Kernen eine Abnahme beobachtet. Am deutlichsten ist 
diese Abnahme jedoch nur im nördlichsten Kern W8709A-13TC dokumentiert. Der U",, Index sinkt 
von 0,44 auf 0,39 ab und verläuft anschließend bis 5 ka mit leicht ansteigendem Trend auf 0,42. Im 
südlichen Kern Vl-81-015 dagegen, werden nach dem U'",, Maximum bei 10 ka nur noch u•·" Werte 
mit geringer Fluktuation beobachtet. Der Kern F2-92-P3 (vgl. Station 4, Abb. 3.3) liegt wie auch der 
Kern Vl-81-015 südlich 36°N. Die Fluktuationen des U'",, Indexes in liegt wie auch der Kern Vl-81-
015 südlich 36°N. Die Fluktuationen des U",, Indexes in diesem Kern sind vom LGM bis etwa 10 ka 
zwar unruhiger im Kurvenverlauf, dokumentieren jedoch ebenfalls einen insgesamt zunehmenden 
U'",, Trend. Dem leichten Maximum bei etwa 10 ka geht ein früheres deutlicheres Maximum bei etwa 












Abb. 3.6: U'",, Ergebnisse aus Sedimentkernen aus dem Küstengebiet des Californienstroms. Die zeit-
liche Einstufung der Sedimentproben basiert auf "C AMS Messungen (F2-92-P3, Vl-81-015; 
Gardner et al., 1997) und Sauerstoff-Isotopenstratigraphie an planktischen Foraminiferen (W8709A-
13TC; Ortiz, 1995). 
Diese Beobachtungen regionaler und zeitlicher Änderungen der U",, Trends seit der Zeit des 
glazialen Maximums sind wichtig für die ozeanographische Rekonstruktion des Auftriebsgeschehens 
im Califomienstrom und werden in den folgenden Abschnitten noch eingehend diskutiert. 
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3.4. Diskussion 
3.4.1. Alkenonsignale im Califomienstrom 
Hervorgehend aus den Erläuterungen in Kapitel l führen die bisher publizierten Temperatur-
kalibrierungsgleichungen und Korrelationen mit Oberflächentemperaturen nicht generell in jedem 
Meeresgebiet zu realistischen Temperaturrekonstruktionen. Um weitere Anhaltspunkte über charakte-
ristische Merkmale der Alkenonproduzenten zu erhalten, untersuchten Prahl et al. ( 1988, 1995) Alke-
nonverhältnisse (K37:4/K37 und K37/K38) in E. huxleyi Kulturen und verglichen diese mit den glei-
chen Verhältnissen aus Sinkstoffallenproben und Sedimentproben. Da ihre K37:4/K37 und K37/K38 
Indexe aus einem Sedimentkern (0-30 ka) vor Oregon sehr gute Korrelationen mit den Kulturdaten 
der E. huxleyi (55a) zeigten, schlossen sie auf eine E. huxleyi Spezies, die sich in ihrer Alkenonsignal-
bildung ähnlich wie die Kultur 55a verhält (Prahl et al., 1995). Auf diesem Ergebnis begründeten sie 
weiterhin, daß die Temperaturkalibrierungsgleichung aus der Kulturstudie von E. huxleyi (55a) die 
Gleichung ist, die zu bestmöglichen Temperaturrekonstruktionen im nordöstlichen Pazifik führt. Seit 
den Untersuchungen von Volkman et al. (1995) ist bekannt, daß auch die Prymnesiophyceae G. 
oceanica Alkenone in Abhängigkeit zur Wassertemperatur synthetisiert. Demnach wäre es möglich, 
daß Alkenonsignale aus Sedimentproben in Gebieten, in denen beide Prymnesiophyceae Spezies vor-
kommen eine Art Mischsignal dokumentieren. G. oceanica ist im oberen bis mittleren Bereich der 
euphotischen Zone im äquatorialen Pazifik verbreitet (Honjo & Okada, 1974). Der Vergleich der 
Alkenonsignale zwischen E. huxleyi und G. oceanica in Abhängigkeit zum U",, Index unterscheidet 
sich in den Kulturstudien eindeutig voneinander (vgl. Abb. 3.4.b). Für die E. huxleyi Kultur 55a aus 
dem nordöstlichen Pazifik liegen die K37/K38 Werte generell höher als die K37/K38 Werte für die G. 
oceanica. Weiterhin scheint, daß E. huxleyi ihr K37/K38 Verhältnis mit ansteigendem U",, Index ver-
ändert. Dagegen scheint G. oceanica dies nicht zu tun. Die Schwankungen im K37/K38 Verhältnis 
mit ansteigendem U''" Index sind geringer. Der Vergleich der K37/K38 Ergebnisse der Sediment-
proben des Untersuchungsgebietes mit den K37/K38 Ergebnissen aus den Kulturstudien von Prahlet 
al. (1988) und Volkman et al. (1995) zeigen, daß die K37/K38 Ergebnisse der Sedimentproben deut-
lich höher liegen als die K37/K38 Ergebnisse aus der Kulturstudie mit G. oceanica (vgl. Abb. 3.4.b). 
Wenn diese Unterschiede in den Alkenonsignalen für die Differenzierung zwischen einzelner Prym-
nesiophyceae-Spezies Gültigkeit hat, wie von Prahl et al. (1988; 1995) vorgeschlagen wurde, ist die 
Anwendung einer Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung für Temperaturrekonstruktionen, die 
E. hux/eyi als Alkenonproduzent zu Grunde legt, gerechtfertigt. Infolgedessen basieren Temperaturre-
konstruktionen und -interpretationen in der vorliegenden Arbeit auf der von Prahl et al. ( 1988) für den 
nordöstlichen Paziftk kalibrierten E. lzuxleyi-Temperaturgleichung (U'·,,=0,034 T + 0,039). 
Die Studien von Volkman et al. (1995) und Prahl et al. (1995) machen durch das offensichtlich 
unterschiedliche Verhalten der G. oceanica auch deutlich, daß die Berechnung anderer Indexe neben 
dem U",, nötig sind, um anhand von Kulturdaten weitere Möglichkeiten zu haben, Informationen aus 
den Sedimenten im Hinblick auf den in Frage kommenden Alkenonproduzenten zu erhalten. Dazu 
sind weitere Studien an verschiedenen Kulturen der E. huxleyi und G. oceanica nötig. 
Um die in Temperaturen umgerechneten U",, Indexe für spätere paläoozeanographische Rekon-
struktionen bestmöglich interpretieren zu können, muß vorher geklärt werden, welche Tiefe durch die 
u'·" -Temperaturen reflektiert wird und welche Spezies als Signalbildner realistische Temperaturen 
liefert. 
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Welche Temperaturen bilden die Alkenontemperaturen im Untersuchungsgebiet ab? 
Mehrere Studien haben gezeigt, daß das Verhalten des U'",, Indexes in Abhängigkeit zur Wachs-
tumstemperatur in den bisher untersuchten Spezies von E. huxleyi stark variiert (Conte et al., 1994; 
Prahlet al., 1995). Volkman et al. (1995) zeigten in einer Studie im Gebiet von Jervis Bay vor Ost-
Australien, daß die U'",, -Temperaturbeziehung von G. oceanica (Kultur JB02; u•·" = o,049T - 0,520; 
r' = 0,89) eine andere ist als die von E. huxleyi (Kultur 55a; U'",, = 0,034T + 0,039; r2 = 0,997; Prahl & 
W akeham, 1987), die aus dem Gebiet des subarktischen Pazifiks stammt. Zwar bestehen deutliche 
Unterschiede zwischen den U'",, Temperaturbeziehungen, doch zeigen alle bisher konstruierten Alke-
nontemperatur-Kalibrierungsgleichungen den gleichen Kurventrend (Abb. 1.2, vgl. Kapitel I), indem 
bei zunehmenden Temperaturen auch der U'",, zunimmt. Unterschiede bestehen lediglich in der Stei-
gung dieser Geraden. 
In den kürzlich dokumentierten U'",, Ergebnissen aus den Oberflächenproben beider Transekte 
des Californienstroms wurden im folgenden Temperaturen unter Anwendung der in Abb. 1.2.b ab-
gebildeten Kalibrierungsgleichungen berechnet. In Abb. 3.7 sind diese Temperatur-Ergebnisse dar-
gestellt. Vergleichend sind zusätzlich lokale Levitus-Winter (Februar bis April) und -Sommeroberflä-
chentemperaturen (August bis Oktober) abgebildet. Die Gegenüberstellung der u•·" Temperaturen zu 
Levitus-Winter- und Sommeroberflächentemperaturen erfolgte, da sich im Bereich des Californien-
stromes in dieser Zeit die deutlichsten atmosphärischen und ozeanographischen Änderungen vollzie-
hen. Abb. 3.7. veranschaulicht, daß die Temperaturen, die unter Anwendung der Alkenon-Tempera-
turkalibrierungsgleichung von E. huxleyi Spezies MCHI (Bennuda) und G. oceanica (Jervis Bay, 
Ost-Australien) berechnet würden, höhere Temperaturen abbilden, als die Temperaturen, die heute im 
Sommer an der Oberfläche beobachtet werden. Die Temperaturen, die mit Hilfe der Kalibrierungs-
gleichung von E. huxleyi Kultur 451 B (Norwegen) berechnet werden, scheinen zumindest im Gebiet 
bei 42°N von der Küstenregion bis etwa 128°W mit Sommer-Oberflächentemperaturen übereinzu-
stimmen. Entlang der Küste südlich 42°N werden jedoch durch Anwendung dieser Kalibrierungs-
gleichung ebenfalls zu hohe Temperaturen berechnet als heute im Sommer an der Oberfläche beob-
achtet werden. 
Es scheint, daß die Temperaturen, die mit der Kalibrierungsgleichung der E. huxleyi Kultur 55a 
berechnet werden, am besten mit Winter- und Sommeroberflächentemperaturen im Untersuchungs-
gebiet übereinstimmen. Diese berechneten Alkenontemperaturen liegen in Küstennähe l-2°C höher 
als Winter-SST (Abb. 3.7). In größerer Entfernung von der Küste stimmen die Alkenontemperaturen 
dagegen in etwa mit Winter-SST überein. Diese Beobachtungen lassen sich durch die Ergebnisse von 
Prahlet al. (1993) während einer Sinkstoffallenstudie im Gebiet 42°N erklären. Ihre Untersuchungen 
zeigten, daß die U'",, Temperaturen der küstenfernen Sinkstoffallenproben ungefähr mit Winter-SST 
und mit Temperaturen des Chlorophyllmaximums zu Beginn der Dichteschichtung vom Spätfrühjahr 
bis Frühherbst übereinstimmen. Im Küstengebiet stimmen seine U'",, Temperaturen der Sinkstoffal-
lenproben mit den SST von Sommer bis Herbst überein, in der Zeit des lokalen Küstenauftriebs. 
Seine Ergebnisse verdeutlichen weiterhin, daß die Alkenonproduzenten das ganze Jahr über aktiv sind 
(Rosell-Mele et al., 1995), im Frühjahr (April bis Juni) die Alkenonflüsse am höchsten sind und diese 
in Richtung offener Ozean zunehmen (Prahl et al., 1993). Sedimente, die in der küstenfernen Region 
akkumulieren, erhalten mit Einsetzen des Frühjahrs einen dominanten Alkenonfluß aus der Wasser-
säule, der Zeit, in der die winterliche Durchmischung von der beginnenden sommerlichen Dichte-
schichtung abgewechselt wird. 
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Abb. 3.7: Darstellung der aus den verschiedenen Alkenontemperatur-Kalibrierungsgleichungen (vgl. 
Abb. 1.2) abgeleiteten Temperaturen der U'",, Ergebnisse der Sedimentoberflächenproben des Unter-
suchungsgebietes. 
Dieser Anstieg des Alkenonflusses im küstenfernen Gebiet zeichnet sich bereits von Februar bis April 
(Levitus-Winter) ab (vgl. Prahlet al., 1993). U",, Werte, die aus Oberflächensedimenten des küsten-
fernen Gebietes stammen, sind demnach saisonal durch kalte Winter-SST beeinflußt. Die Sinkstoff-
fallenergebnisse im Küstengebiet dokumentieren einen gleichmäßigen Alkenonfluß während des ge-
samten Jahres (vgl. Prahl et al., 1993). Daher kann angenommen werden, daß die Sedimente, die 
küstennah akkumulieren, einen ebenso gleichmäßigen Alkenonfluß aus der Wassersäule erhalten und 
die U\
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Werte aus Oberflächensedimenten weniger saisonal beeinflußt sind und daher etwas höhere 
und eher jahresdurchschnittliche SST reflektieren. 
Aus diesen Beobachtungen wird für die weiteren Diskussionspunkte zusammenfassend das Al-
kenonsignal wie folgt interpretiert: Die Spezies, die für die Bildung der temperaturrelevanten Alke-
nonsignale im Californienstrom seit den letzten 20 ka verantwortlich war, verhält sich in ihrer Tempe-
raturabhängigkeit ähnlich der E. huxleyi Kultur 55a. Alle berechneten U",, Ergebnisse wurden daher 
durch Anwendung dieser Kalibrierungsgleichung (Prahl & Wakeham, 1987) in Temperaturen über-
setzt. Hinsichtlich der Saisonalität bilden die Alkenontemperaturen im Küstengebiet jahresdurch-
schnittlicheSST ab, küstenfern sind sie jedoch saisonal von kalten Winter-SST beeinflußt. 
3.4.2. Alkenontemperaturen im Küstenauftriebsgebiet vor Oregon und Californien seit dem letzten 
glazialen Maximum 
In der Abb. 3.8 liegen die SST Abschätzungen aus den Oberflächenproben, die die rezenten SST 
im Californienstrom abbilden sollen, mit denen aus der Glazialzeit vor. Diesen Ergebnissen sind 
Sommer- und Winter-Oberflächentemperaturen (Levitus, 1982) gegenübergestellt. Regionale Trends 
werden im Folgenden diskutiert. 
Vergleich rezenter mit glazialen Alkenon-SST 
Die rekonstruierten Alkenontemperaturen der Oberflächensedimente reflektieren in beiden Pro-
filen jeweils höhere Temperaturen als zur Zeit des glazialen Maximums (Abb. 3.8). Es fällt auf, daß 
die Größenordnung, mit der sich die Temperaturunterschiede zwischen rezenter und glazialer Kurve 
präsentieren, sich regional in ihrem Nord-Süd Verlauf verändert. Im Norden liegen die Temperatur-
differenzen zwischen glazialem und rezentem Ozean bei 3-5°C und können im gesamten West-Ost-
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Profil bei 42°N beobachtet werden (Abb. 3.8.a). Diese deutlich niedrigeren Temperaturen, die durch 
die Alkenone impliziert werden, stimmen mit unabhängigen SST Abschätzungen überein, die auf 
Unterschieden in der Zusammensetzung von Radiolarien-Populationen (Sabin, 1995; Prahl et al., 
1995) und auf ö"O Messungen planktischer Foraminiferen (G. bulloides) basieren (Ortiz et al., 1997). 
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Abb. 3.8: Regionale Trends in den Alkenon-SST rezenter und glazialer (18 ka) Proben im Califomi-
enstrom. Den rekonstruierten Temperaturen stehen zum Vergleich Messungen rezenter Levitus-Win-
ter- und Sommer-SST gegenüber. Markiert ist der regional sich ändernde Alkenon-SST-Gradient der 
Oberflächenproben relativ zu den rezenten Winter-und Sommer-SST. 
In der Radiolarienpopulation glazialer Sedimente dominieren im Untersuchungsgebiet arktische Fau-
nen und Faunenvergesellschaftungen, die einer Übergangszone zuzuordnen sind und heute im nörd-
lichsten Nord-Pazifik und in der Bering See zu finden sind (Prahl et al., 1995). Ortiz et al. (1997) be-
obachteten an ö'"O Messungen planktischer Foraminiferen (G. bulloides) eine Abkühlung von 3,3°C ± 
1,5°C bei 42°N. Die kältesten Temperaturen beobachteten sie im Küstengebiet bei 42°N mit einem 
zunehmenden Temperaturtrend in Richtung küstenferne Region. Die in Abb. 3.8.b dargestellten gros-
sen Alkenontemperaturdifferenzen existieren nur im Norden. Entlang der Küste Oregons und Califor-
niens verringern sich die Temperaturdifferenzen bei etwa 36°N sprunghaft auf nur noch l-2°C. 
Basierend auf den Alkenontemperaturen lagen die durchschnittlichen glazialen SST nur etwas niedri-
ger als heutige SST im Gebiet vor Zentralcalifomien. Die l-2°C Temperaturdifferenzen glazialer und 
rezenter Sedimentproben korrelieren mit den Ergebnissen von Herbert et al. ( 1995), die im Gebiet des 
Santa Barbara Beckens (34°17.25'N, 120°02.2'W) Alkenone untersuchten und eine Abkühlung von 
l,5°C in dem 18 ka Horizont beobachten konnten, bzw. während der letzten glazialen Periode (24-12 
ka) eine Abkühlung von 2°C feststellten (Hinrichs et al., 1997). 
Zusätzlich zu den Alkenonanalysen im Santa Barbara Becken zeigen Untersuchungen an plankti-
schen Foraminiferen N. pachyderma SST Rekonstruktionen, die eine 7-8°C Abkühlung zur Zeit des 
glazialen Maximums angeben (Kennett & Venz, 1995). Ihre Beobachtungen stützen sich auf die 
Änderungen von links- nach rechtsgewundenen (coiling ratio) N. pachyderma Schalengehäusen mit 
Dominanz von >90% sinistraler (linksgewundener) Gehäuse in glazialen Sedimenten zu >90% dex-
traler (rechtsgewundener) Gehäuse in rezenten Sedimenten. Untersuchungen rezenter N. pachyderma 
Schalengehäuse zeigen, daß sich die Wechsel zu dominant auftretenden sinistralen Gehäusen bei etwa 
8°C ereignen (Reynolds & Thunell, 1986). Diese Beobachtungen scheinen im Widerspruch zu den 
bisherigen Ergebnissen zu stehen. Da jedoch N. pachyderma eine Spezies ist, die ein Habitat be-
wohnt, das in größerer Tiefe anzusiedeln ist (Fairbanks & Wiebe, 1980; Fairbanks et al., 1982), läßt 
sich annehmen, daß Temperaturen, die aus diesem Verhältnis abgeleitet werden, nicht unbedingt 
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Oberflächentemperaturen reflektieren (Sautter & Thunell, 1989). Ortiz et al. (1997) beobachteten 
hierzu, daß die rezente N. pachyderi1Ul (sinistral) im Califomienstrom im Bereich der oberen Therma-
ktine calcifiziert. 
Glaziale Alkenon·SST und der Küstenauftrieb 
Um die in Abb. 3.8 dargestellten durchschnittlichen SST des glazialen Maximums in Beziehung 
zum glazialen Küstenauftrieb zu stellen, erfolgt zunächst ein Vergleich des rezenten Levitus-Winter· 
und Sommer-SST-Musters. Die regionalen Levitus-Winter- und Sommer-SST Trends entlang der 
Küste verlaufen mit einem saisonal bedingten Temperaturunterschied etwa parallel zueinander (Abb. 
3.8.b). Auch die Alkenon-SST der Oberflächensedimentproben, die den rezenten Ozean dokumentie-
ren, verlaufen zu diesen beiden "Kurven" parallel. Es scheint, daß die saisonalen Änderungen im Kü-
stenauftrieb (südlich 40°N permanenter Küstenauftrieb, nördlich 40°N nur im Sommer Küstenauf-
trieb) das rezente SST Muster nicht beeinflussen. Wenn der Küstenauftrieb zur Zeit des glazialen 
Maximums vor etwa 18 ka mit dem heutigen vergleichbar wäre, könnte man eine ähnliche Parallelität 
im Verlauf der LGM Alkenon-SST "Kurve" erwarten, die lediglich kühlereSST abbilden würde. Wie 
aus dem Verlauf der Alkenon-SST "Kurve" deutlich wird (Abb. 3.8.b), ändert sich während des LGM 
der regionale Trend der Alkenon-SST bei etwa 36°N und dokumentiert wahrscheinlich eine Änderung 
des Küstenauftriebs im Gebiet nördlich von 36°N. Während südlich 36°N die glazialen Alkenon-SST 
noch etwa parallel verlaufen und mit Levitus-Winter-SST korrelieren, scheinen nördlich der 36°N die 
Alkenon-SST nicht einmal mehr mit heutigen Winter-Temperaturen in l 00 m Wassertiefe zu korre-
lieren. Die im Süden parallel verlaufende Alkenon-SST-Kurve hört abrupt nördlich 36°N auf und ist 
in keiner der nördlichen Bohrungen mehr erkennbar. Da der Verlauf der rezenten Levitus-Winter- und 
Sommer-SST den Küstenauftrieb mit berücksichtigt, läßt sich annehmen, daß es offensichtlich zu 
deutlichen ozeanegraphischen Änderungen im Küstenauftrieb im Norden des Untersuchungsgebietes 
gekommen sein muß, wobei sich der Verlauf der glazialen Alkenontemperaturkurve drastisch vergli-
chen zu ihrem heutigen Verlauf änderte. 
Derart niedrige Alkenontemperaturen während des Glazials, die im Küstengebiet nördlich 36°N 
zwischen 6,3°C und 9,0°C (vgl. Abb. 3.8.b) liegen, lassen sich möglicherweise mit einem stark ver-
minderten oder vollständigen Ausbleiben des Küstenauftriebs erklären. In solch einer Situation ließe 
sich annehmen, daß sich die alkenonsynthetisierenden Prymnesiophyceae, nachdem möglicherweise 
keine Nährstoffversorgung der Oberfläche durch den Auftrieb mehr stattfand, in den Tiefenbereich 
zurückzogen, in dem ausreichend Nährstoffe vorlagen. Demnach würden die Alkenontemperaturen 
wahrscheinlich Temperaturen der Nutrikline reflektieren, wie von Prahl et al. (1993) während einer 
Sinkstoffallen-Studie in der vom Küstenauftrieb unbeeinflußten "offshore·· Region beobachtet wurde. 
Solch ein "Rückzug" in andere Tiefenbereiche ist nach den Beobachtungen von Cadee ( 1985) mög-
lich, da E. huxleyi in der Lage ist, Makroaggregate zu bilden. Die Bildung von Makroaggregaten 
erfolgt durch die Produktion eines klebrigen Polysaccharids. Makroaggregate von E. huxleyi sinken in 
der Wassersäule schneller ab und könnten somit auch in Tiefenbereiche absinken, in denen eine opti-
male Nährstoffversorgung vorliegt. 
Die Interpretationen der Alkenontemperaturen im nördlichen Untersuchungsgebiet untermauem 
die Beobachtungen von Sancetta et al. (1992), deren Studien zeigen, daß Pollen verschiedener Ei-
chenarten und der Sequoiadendran giganteum (Küstenmammutbäume oder Redwoods), in Sedimen-
ten (W8709A-l3TC) des glazialen Maximums insgesamt fehlten und erst mit zunehmender Erwär-
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mung im Holozän häufiger wurden. Die Sequoiadendron giganteum sind heute auf das Küstengebiet 
des nördlichen Californiens begrenzt, beeinflußt durch genügend Küstennebelfeuchtigkeit (Azevedo 
& Morgan, 1974), die wiederum durch den Küstenaufrieb entsteht. Das Fehlen dieser Pollentaxa 
während der Glazialzeit interpretieren Sancetta et al. (1992) mit kälterem Klima und dem Fehlen der 
sommerlichen Küstennebel, die heute durch den Küstenauftrieb induziert werden. Der Sedimentkern 
W8709A-13TC liegt heute in einem Gebiet, in dem der Küstenauftrieb saisonal mit einem Maximum 
im Sommer und Frühherbst auftritt. Sancella et al. ( 1992) kommen durch ihre Beobachtungen zu dem 
Schluß, daß der sommerliche Küstenauftrieb während des glazialen Maximums vor 18 ka nur 
schwach ausgebildet war und der für das Wachstum der Sequoiadendron giganteum und Eichen-Flora 
benötigte Küstennebel durch abgeschwächten Küstenauftrieb ebenfalls vermindert bzw. nicht ausrei-
chende Feuchtigkeit enthielt. Die Akkumulationsraten von bestimmten Diatomeensporen (Chaeto-
ceros), die rezent dem Küstenauftriebs-Ökosystem zugeordnet werden (Guillard & Kilham, 1977), 
lagen in dem untersuchten Sedimentkern W8709A-13TC ebenfalls deutlich niedriger während des 
glazialen Maximums (Sancetta et al., 1992). Diese Ergebnisse scheinen mit den Beobachtungen von 
Kutzbach ( 1987) übereinzustimmen, der für diese Region ein trockenes Klima während des glazialen 
Maximums implizierte. 
In einer Studie über die Verbreitung von Radiolarienvergesellschaftungen kommt Moore (1973) 
zu dem Schluß, daß entweder die Intensität des Küstenauftriebs während der Glazialzeit durch den 
zunehmenden Einfluß des Tiefdruckgebietes über Alaska deutlich abgeschwächt war oder daß das 
gesamte Gebiet des Küstenauftriebs südlicher lag als heute. o'"O Untersuchungen an planktischen 
Foraminiferenspezies durch Ortiz et al. ( 1997) weisen ebenfalls auf einen verminderten Küstenauf-
trieb während des Glazials. Ihre beobachteten deutlich niedrigeren Temperaturen im Küstengebiet bei 
42°N während des Glazials und in Richtung "offshore" Region ansteigenden Temperaturen, sowie der 
beobachtete Temperaturgradient zwischen Küste und "offshore" Gebiet, werden auf einen nach Süden 
gerichteten Californienstrom zurückgeführt und somit auf die Lage der Polarfront nördlich von 42°N, 
also ähnliche Verhältnisse wie heute. o'"O Untersuchungen und Beobachtungen der Foraminiferen-
Fiußraten weisen auf erhöhte Nährstoffkonzentrationen und eine erhöhte Foraminiferenproduktivität 
im küstenfernen Gebiet im nördlichen Californienstrom bei 42°N während des letzten Glazials (Ortiz 
et al., 1997). Ortiz et al. (1997) vergleichen die ozeanographische Situation im Californienstrom bei 
42°N während des glazialen Maximums mit der heutigen Situation im Golf von Alaska, in dem auf-
grund der heutigen atmosphärischen Zirkulation der Windstreß für küstenfernen, divergenzgetriebe-
nen Auftrieb sorgt und der Küstenauftrieb vor Alaska stark abgeschwächt ist. Die rekonstruierte 
Abkühlung der Wassermassen und die erhöhte biologische Produktivität in diesem Gebiet des Cali-
fornienstroms bei 42°N während des letzten Glazials führen Ortiz et al. (1997) somit eher auf ver-
stärkten divergenzgetriebenen Auftrieb und/oder der Advektion dieser Wassermassen in den Cali-
fornienstrom zurück als auf Küsterauftrieb. 
Die Untersuchungen von Kennet! & Venz (1995) im Santa Barbara Becken und somit südlich 
36°N stehen nicht unbedingt im Kontrast zu den bisherigen Interpretationen. Das signifikante Auftre-
ten der planktischen Foraminifere G. bul/oides im glazialen Horizont der untersuchten Sedimentkerne 
des Santa Barbara Beckens, die allgemein als Indikator für Auftriebsereignisse interpretiert werden 
(Thiede, 1975; Prell & Curry, 1981 ), bedeuten, daß der Küstenauftrieb signifikant das Santa Barbara 
Becken während des letzten Glazials beeinflußt hat (Kennet! & Venz, 1995). 
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Temperaturentwicklung während des Deglazials 
Aus dem Vergleich rezenter und glazialer U",,-SST (Abb. 3.8) läßt sich nördlich 36°N eindeutig 
eine regionale Änderung zwischen rezenten und glazialen U",,-SST erkennen. Nach den im vorherge-
henden Kapitel beschriebenen Temperaturvariabilitäten scheinen sich diese in der Zeit von 15-10 ka 
im Californienstrom entwickelt zu haben. Abb. 3.9 zeigt die U",,-SST Ergebnisse der in dieser Studie 
untersuchten Kerne zusammen mit Ergebnissen von Prahlet al. (1995; unveröff.). Diesen Ergebnissen 
stehen für die nördlichen Sedimentkerne ö'"O Daten von Lyle et al. (1992) gegenüber. In den nördli-
chen Kernen (W8709A-8TC/PC und W8709A-13TC/PC) zeigt sich durch Vergleich der ö"O Werte 
der benthischen Foraminiferen Uvigerina spp. (Lyle et al., 1992), daß die positivsten Werte des ö"O 
Isotopensignals, welches das letzte glaziale Maximum dokumentiert, nicht mit den niedrigsten Alke-
non-SST übereinstimmen. Diese Beobachtungen stimmen mit den Ergebnissen von Herber! et al. 
(1995), Hinrichs et al. (1997) und Kennet! & Venz (1995) überein. Herbert et al. (1995) ermittelten 
die kälteste Alkenon-SST im Gebiet des Santa Barbara Beckens im Zeitraum zwischen 20-23 ka. Die 
benthischen ö'"O Isotopensignale von Kennet! & Venz (1995) weisen jedoch darauf hin, daß das gla-
ziale Maximum bei 18 ka liegt. Diese Unstimmigkeiten erklären Hinrichs et al. (1997) dadurch, daß 
das benthische ö'"O Isotopensignal die Sauerstoff-Isotopenzusammensetzung des Tiefenwassers re-
flektiert, welches auf die Veränderungen des globalen Eisvolumens reagiert. Es steht nicht direkt mit 
der Temperatur der Wassermasse, die durch die Alkenontemperatur reflektiert wird, in Beziehung. 
Alkenontemperaturen sind zudem stark durch regionale und ozeanegraphische Bedingungen beein-
flußt. Die Unterschiede zwischen den Alkenontemperaturen und dem benthischen ö'"O Isotopensignal 
werden auf regionale Wechselwirkungen zwischen dem Strömungssystem und auftretenden Auftrieb 
zurückgeführt, die die SST in diesem Gebiet kontrolliert (Hinrichs et al., 1997). 
In beiden Kernen werden seit den letzten 30 ka im Bereich von 25-23 ka die niedrigsten Alke-
nontemperaturen gemessen. Die aus den Radiolarien-Untersuchungen von Sabin (1995) abgeleiteten 
niedrigsten SST liegen bei etwa 21 ka (W8709A-13TC/PC) und variieren ebenfalls leicht zu den ö'"O 
Ergebnissen von Lyle et al. (1992). Der Übergang von 20 bis 15 ka dokumentiert sich durch geringe, 
durchschnittlich etwas höhere Alkenontemperaturen von etwa 6,5°C. Das Zeitintervall von 15 bis 10 
ka zeigt im Verlauf der Alkenontemperaturenkurven deutliche Unterschiede. Verläuft während dieser 
Zeit die Temperaturzunahme in den Kernen W8709A-13TC/PC und Vl-81-Gl5 kontinuierlich von 
etwa 7-l2°C bzw. von 13-l5°C, wird in den Kernen W8709A-8TC/PC und F2-92-P3 im Zeitraum 
von 13-11 ka ein Minimum von 9,6°C bzw. von 12,2°C in den Alkenontemperaturen beobachtet. Die-
ses Minimum in den Alkenontemperaturen korreliert zeitlich etwa mit der kühleren Periode der jün-
geren Dryas und stimmt mit den Ergebnissen von Herber! et al. (1995) überein, die in diesem Zeit-
raum im Santa Barbara Becken ein Temperaturminimum von 12,8°C beobachteten. 
Die von Norden nach Süden zunehmende Temperatur etwa zur Zeit der jüngeren Dryas ist aus 
den rezenten und glazialen SST Beobachtungen zu erwarten. Wie die Alkenontemperaturergebnisse 
dieser und der von Herber! et al. (1995) durchgeführten Studie zeigen (Abb. 3.9), liegen rekonstru-
ierte SST südlich 36°N zur Zeit der jüngeren Dryas im Bereich rezenter lokaler Levitus-Winter-SST 
und sind somit etwa 2-3°C niedriger als rezente SST im Jahresdurchschnitt. Diese Ergebnisse stim-
men mit den Beobachtungen von Sancella (1995) überein, die aus Untersuchungen an Diatomeen im 
Golf von Californien die jüngere Dryas als Übergangsepoche von glazialen zu rezenten Bedingungen 
beschreibt. Die klimatischen Bedingungen ähnelten denen, wie sie heute in diesem Gebiet vorherr-
schen und zwar mit verlangsamten Intensitäten der nordwestlichen Winde von Winter bis Frühjahr 
verbunden mit einer Abnahme in der biologischen Produktion, wiederkehrenden ENSO Bedingungen 
und möglicherweise abgeschwächten südöstlichen Winden von Sommer bis Herbst mit Annäherung 
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Abb. 3.9: Stratigraphische Profile von Alkenon-SST (gefüllte Punkte) aus vier Sedimentkernen, die 
entlang der Küste Californiens und Oregons bearbeitet wurden. Die Alkenon-SST von W8709A-8TC/ 
PC und W8709A-13PC stammen aus den Arbeiten von Prahlet al. (1995; unveröff.). Der Verlauf der 
o'"O Kurve (gestrichelte Linie) basiert auf o"O Daten von Lyle et al. (1992). 
3.5. Schlußfolgerungen 
Aus den erläuterten Ergebnissen und Beobachtungen lassen sich für den Californicnstrom fol-
gende Aussagen treffen: LAus dem Vergleich der K37/K38 Alkenonverhältnisse von Sedimentpro-
ben aus dem Untersuchungsgebiet mit den K37/K38 Alkenonverhältnissen aus Kulturstudien von E. 
huxleyi und G. oceanica läßt sich annehmen, daß eine alkenonproduzierende Prymnesiophyceae Spe-
zies ähnlich der E. huxleyi Kultur 55a aus dem Gebiet des subarktischen Pazifiks für die Bildung der 
Alkenonsignale verantwortlich war (vgl. Abb. 3.4.b). L Alkenontemperaturen aus Oberflächensedi-
menten, die aus Sedimenten fern der Küste ermittelt werden, spiegeln in etwa rezente Winter-SST 
wider. Alkenontemperaturen aus Obertlächensedimenten, die aus Proben entlang der Küste stammen, 
weisen l-3°C höhere Temperaturen als durchschnittliche Winter-SSTauf und reflektieren somit eher 
SST im Jahresdurchschnitt im Californienstrom (vgl. Abb. 3.7). Der räumliche Trend rezenter 
Alkenontemperaturen ist auf die rezenten Küstenauftriebsereignisse, die saisonal oder das ganze Jahr 
über zwischen 33 und 42°N herrschen, zurückzuführen (vgl. Abb. 3.8). J. SST während des letzten 
glazialen Maximums waren im Californienstrom zwischen 33 und 42°N niedriger als heute, wobei die 
Größenordnung zwischen rezenten und glazialen SST Unterschiede systematisch zwischen l-2°C 
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südlich 36°N variieren und um etwa 5°C nördlich dieses Breitengrades liegen (vgl. Abb. 3.8). 4. Die 
Alkenonuntersuchungen unterstützen die Aussagen der Pollen- und Diatomeenuntersuchungen von 
Sancetta et al. (1992) und Ortiz et al. (1997), daß der Küstenauftrieb nördlich von 36°N im Califomi-
enstrom wahrscheinlich während des letzten Glazials schwächer war oder möglicherweise gar nicht 
existierte. In der Zeit von 15-10 ka fand wahrscheinlich eine allmähliche Veränderung der ozeanogra-
phischen Prozesse statt, wie sie heute im Califomienstrom beobachtet werden können (vgl. Abb. 4.9). 
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4. Rekonstruktion hydrographischer Verhältnisse während der Sapropelbildung im Europä-
ischen Mittelmeer 
Sedimente mit erhöhten Konzentrationen an organischem Kohlenstoff bilden sich unter ver-
schiedenen Bedingungen und in charakteristischen Gebieten (vgl. Kapitel 1). Marine Gebiete, in 
denen hohe Produktionsraten organischen Materials und erhöhte Sedimentationsraten vorliegen, sind 
z.B. die Küstenauftriebsgebiete, äquatoriale Divergenzgebiete und Gebiete mit einem hohen fluviati-
len Nährstoffeintrag. Zu den Gebieten, in denen eine sehr gute Erhaltung des organischen Materials 
durch Sauerstoffmangel möglich ist, zählen anoxische Becken, die z.B. durch Schwellen begrenzt 
sind und den Austausch von sauerstoffangereicherten Wassermassen aus dem offenen marinen Be-
reich unterbinden. Hypothesen über die Prozesse, die im Europäischen Mittelmeer im Verlauf der 
Erdgeschichte immer wieder zur Bildung von Sapropelen geführt haben, wurden bereits in Kapitel I 
erläutert. Daher wird zunächst eine Übersicht zur Ozeanographie des rezenten Mittelmeeres gegeben 
und anschließend der Begriff "Sapropel" definiert. 
4.1. Ozeanographie im Europäischen Mittelmeer 
Das Europäische Mittelmeer, ein interkontinentales Meer, umgeben von Afrika, Süd-Europa und 
dem mittleren Osten hat eine Fläche von etwa 2512 km' (das Schwarze Meer ausgeschlossen) mit 
einer mittleren Tiefe von 1500 m. Über die etwa 60 km lange und etwa 12 km breite Straße von 
Gibraltar steht das Mittelmeer mit dem Atlantik in Verbindung. Die Schwellentiefe beträgt 280m. Im 
Nordosten ist es über den Bosporus mit dem Schwarzen Meer verbunden. Im Südosten besteht die 
Verbindung zum Roten Meer über den Suezkanal. 
Die Oberflächenzirkulation wird im Mittelmeer hauptsächlich durch die saisonalen Winde Mi-
stral, Bora, Schirokko, Chamsin, durch thermohaline Gradienten und durch Konvektionsprozesse an-
getrieben. Mistral und Bora sind kalte, trockene katabatische Winde aus nördlicher bis nordwestlicher 
Richtung, die vor allem im Winter und Frühjahr in Südfrankreich im Gebiet des Rhönetals bzw. in der 
Adria z.T. mit Sturmstärke auftreten (Malberg, 1985) und großen regionalen Einfluß auf die 
Oberflächenzirkulation und Tiefenkonvektionsprozesse (Hebum, 1994) ausüben. Von Frühjahr bis 
Herbst treten aus südlicher bis südöstlicher Richtung die sehr warmen, trockenen und staubbeladenen 
Winde Schirokko und Chamsin auf, die in den Wüstengebieten Nordafrikas entstehen (Malberg, 
1985). Beim Überqueren des Mittelmeeres reichem sich diese trockenen Luftmassen mit Feuchtigkeit 
an, so daß vor allem in Spanien, Italien und Griechenland starke Regenfälle die Folge sind. Durch die 
grundsätzlich vorliegenden ariden klimatischen Verhältnisse liegt im Mittelmeerraum eine negative 
Wasserbilanz vor, wobei die Verdunstungsraten mit durchschnittlich etwa 1,4 m/Jahr (Tschemia, 
1980) die Niederschlagsraten (durchschnittlich 750-250 mm/Jahr; Tschemia, 1980) und die Flußzu-
fuhr überschreiten. 
Das rezente Strömungsmuster im Europäischen Mittelmeer ist durch eine antiästuarinc Zirkula-
tion gekennzeichnet. Atlantikwasser strömt an der Oberfläche mit 1,04 Sv (I Sv = 106 m'/s) (Bryden 
& Kinder, 1991) in Richtung Osten und ist nährstoffärmer (0,2411moVkg PO.), wärmer (15°C) und 
hat eine geringere Salinität (36,5<S<37,5) (Tinten! et al., 1994) als die Wassermassen, die in der 
Tiefe über die Schwelle aus dem Mittelmeer mit 0,76 Sv (Bryden & Kinder, 1991) in den Atlantik 
fließen (0,40 11moVKg PO,, 13°C, S=38,2) (Lacombe et al., 1981; Bethoux, 1989; Sarmiento et al., 
1988) (Abb. 4.1 ). Aus den Berechnungen der durchschnittlichen Niederschlags- und Verdunstungsra-
ten pro Jahr im gesamten Mittelmeerraum (Tschemia, 1980) und der Wassermassenvolumen, die pro 
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Sekunde die Straße von Gibraltar passieren (Bryden & Kinder, 1991; Bethoux, 1980) wird deutlich, 
daß die Zirkulation im Mittelmeer durch Salinitätsgradienten angetrieben wird, die durch hohe, nach 
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Abb. 4.1: Schematischer Oberblick der zirkulierenden Wassermassen im Mittelmeer einschließlich 
ihrer Salinitäten und Temperaturen (modifiziert nach Wüst, 1961 ). 
Einströmendes Atlantikwasser mit einer Salinität von 36,2 und Temperaturen von etwa l5'C 
(Abb.4.2) fließt als Oberflächenströmung entlang der nordafrikanischen Küste im Algerienstrom 
(Millot, 1985) weiter in Richtung Osten. Durch fortlaufende Verdunstung auf dem Weg nach Osten 
wird das ursprüngliche Atlantikwasser modifiziert und hat im Gebiet der Straße von Sizilien bei Ein-
tritt in das östliche Mittelmeer bereits eine Salinität von 37,3 (Sparnocchia et al., 1994; Abb. 4.2). 
Durch die zunehmende Verdunstung erhöht sich die Dichte im Oberflächenwasser, und thermohaline 
Konvektionsprozesse werden eingeleitet. Die Verbreitung des modifizierten atlantischen Wassers 
(MA W) bis ins östliche Mittelmeer erfolgt hauptsächlich über antizyklonische Wirbelsysteme. Im 
Gebiet des Levantinen Beckens, wo durch höchste Verdunstungsraten entsprechend die höchsten 
Oberflächensalinitäten des gesamten Mittelmeeres von durchschnittlich 38,6 vorliegen und im Gebiet 
der Inseln Zypern und Rhodas sogar 39,1 (Lacombe & Tschemia, 1972) erreicht werden, sinkt Ober-
flächenwasser bis in eine mittlere Tiefe von etwa 400 m ab, wobei sich durch Konvektionsprozesse 
levantinisches Zwischenwasser (LIW) bildet. Über der Adria nimmt durch den Einfluß kalter, trocke-
ner, kontinentaler Winde (Bora) während der Wintermonate die Verdunstung zu, so daß es zu einer 
Dichteerhöhung im Oberflächenwasser kommt (Hendershott & Rizzoli, 1976 u.a.). Das an Sauerstoff 
angereicherte Oberflächenwasser sinkt ab und ostmediterranes Tiefenwasser (EMDW) wird gebildet 
(Pollak, 1951; Zore-Armanda, 1963 u.a.). Die Salinität liegt in der Adria an der Oberfläche bei 38,6 
(Bethoux, 1980). Die Wassermassen, die infolge der Dichteerhöhung absinken, vermischen sich 
(Hendershott & Rizzoli, 1976 u.a.) und versorgen tiefere Beckenbereiche der Adria mit Sauerstoff. 
Das EMDW ist auf das östliche Mittelmeerbecken beschränkt, da die flache Schwellentiefe der Straße 
von Sizilien von lediglich 330 m einen Austausch tieferer Wassermassen zwischen östlichem und 
westlichem Mittelmeer einschränkt (Wüst, 1961 u.a). Das im Levantinen Becken gebildete Zwi-
schenwasser liegt im gesamten Mittelmeer in Tiefen zwischen 200 und 600 m vor und strömt von 
seinem Bildungsgebiet in Richtung Westen (Abb. 4.1). Seine Salinitäten und Temperaturen verrin-
gern sich dabei von seinem Ursprungsort von 39,1 und 15,5°C auf 38,8 und 14,0°C im Gebiet der 
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Straße von Sizilien und auf etwa 38,4 und 13,0°C nahe der Gibraltar Schwelle (Abb. 4.1.), wo es in 
Al see • Str . Sizilien 
36.5 37 37.5 39.5 
Salinität 
Abb. 4.2: Temperatur- und Salinitätsverhältnisse des modifizierten atlantischen Wassers (MAW; ge-
füllte Punkte) und des Levantinen Zwischenwassers (LIW; offene Kreise) an verschiedenen Loka-
tionen des westlichen und östlichen mittelmeeres. Die Daten entstammen den Arbeiten von Wüst 
(1961), Bethoux (1989) und Sparnocchia et al. (1994). 
Während der Wintermonate kommt es im nordwestlichen Mittelmeer, im Ligurischen Becken 
zur Tiefenwasserbildung, da der Mistral, ein trockener, kontinentaler katabatischer Wind aus Norden 
und Nordwesten für eine erhöhte Verdunstung sorgt (MEDOC Group, 1970; Leaman, 1994) und die 
Vermischung und Abkühlung des MA W und LIW fördert. Dadurch sinken die Wassermassen ab und 
bilden in 800 bis 3000 m Wassertiefe das westmediterrane Tiefenwasser (WMDW), die Wassermasse 
mit dem größten Volumen im westlichen Becken, mit niedrigeren Temperaturen (12,75 bis 12,9°C) 
und Salinitäten (38,4 bis 38,48) als das MA W und LIW (La Violette, 1995). 
Aus Abb. 4.2 wird deutlich, daß die heutige antiästuarine Zirkulation im Mittelmeer durch die 
nach Osten zunehmende Verdunstung und die Salinitätsgradienten angetrieben wird. Aufgrund der 
Tiefenkonvektionsprozesse wird weiterhin deutlich, daß die Mittelmeertiefenwasser heute ausrei-
chend mit Sauerstoff versorgt werden. Eine Vorstellung hinsichtlich der Bildung des Sapropels SI, 
der vor 8 ka im östlichen Mittelmeer gebildet wurde, ist, daß sich aufgrund des verstärkten Frisch-
wassereintrags, durch das Abschmelzen der alpinen Gletscher, die Eii1- und Ausstromsituation wie sie 
heute vorliegt während der Sapropelbildung umgekehrt hatte, d.h. ästuarin vorlag, mit einem Tiefen-
wassereinstrom und Oberflächenausstrom (z.B. Olausson, 1961; Huang & Stanley, 1972). Ein weite-
rer Effekt eines solchen Frischwassereintrags wäre, daß sich die Tiefenkonvektionsvorgänge einge-
stellt haben könnten, der Sauerstoff durch die biologischen Prozesse im Oberflächenbereich schnell 
verbraucht würde und sich anoxische Bedingungen im Tiefenwasser entwickelten (vgl. Kapitel I). 
Untersuchungen stabiler Isotope an planktischen und benthischen Foraminiferen im Gebiet westlich 
und östlich der Gibraltar Schwelle seit dem letzten glazialen Maximum belegen jedoch, daß der Mit-
telmeerausstrom zwar abgeschwächt war, aber Anzeichen einer Zirkulationsumkehr nicht vorliegen 
(Zahnet al., 1987; Vergnaud-Grazzini et al., 1989). Aus der Abb. 4.2 läßt sich ableiten, daß sich die 
Gradienten der Dichte a, des MA W und LIW reduzieren müßten, um eine Abschwächung der Zirku-
lation im Mittelmeer zu erreichen. Inwiefern sich Temperatur- und Salinitätsgradienten während der 
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Sapropelbildung im Mittelmeer verändert haben, soll anhand dieser Untersuchungen dokumentiert 
werden. 
4.1.1 Regionale Ozeanographie im Bereich der Kernlokationen 
Die ODP Bohrung 975B liegt am südlichen Menorca-Hang zwischen den Inseln Menorca und 
Mallorca im Norden und dem Süd-Balearen-Algerien Becken im Süden in 2415 m Wassertiefe. Die 
Hydrographie in diesem Gebiet (Abb. 4.3) wird durch Oberflächenwassermassen des Algerienstroms 
und von rezirkulierenden Oberflächenwassermassen aus der Balearen See beeinflußt. Der Algerien-
strom ist durch großräumige (etwa 100 km Durchmesser), langsam antizyklonisch drehende Wirbel 
gekennzeichnet. Das MA W erscheint in diesem Strom nur bis nahe 0° geographischer Länge als 
schmaler gradliniger Strom entlang der Küste in Richtung Osten. Bei etwa l-2°E werden Wasserma-
ssen aus dem Hauptstrom durch Advektion in Form von antizyklonischen Wirbeln weitertransportiert 
(Millot, 1985). Außerhalb benachbarter antizyklonisch drehender Wirbel und in Küstennähe (vgl. 
Abb. 4.3) kann es durch Einfluß der Corioliskraft zu divergenzbedingtem Wassermassenauftrieb 
kommen, der in diesem Gebiet zu erhöhter biologischer Produktivität im Oberflächenwasser führt 
(Amone & La Violette, 1986; Raimbault et al., 1993). Im Süd-Balearen-Algerien Becken werden 
Wassermassen atlantischen Ursprungs gesammelt; das durch die Straße von Gibraltar eintretende 
Atlantikwasser und das bereits durch Verdunstung modifizierte atlantische Wasser, welches durch die 
Straße von Sardinien in die Ligurische See strömt (Millot, 1987). Die nördliche Grenze dieses Reser-
voirs bildet die "Nord-Balearen-Front" (Abb. 4.3), durch die die Verbreitung des MAW gegenüber 
höher salinen, warmen Mittelmeerwasser (Garcia et al., 1994) auskartiert werden kann. Die Bohrung 
975B liegt im Bereich des MAW Reservoirs südlich der Balearen Front und somit in der Durchstrom-
region für MAW in Richtung Osten. Oberflächensalinitäten liegen dort im Bereich von 37,25 bis 37,5 
(La Violette, 1990). Etwa ein Drittel des MA W aus der Oberflächenströmung des ursprünglichen 
Algerienstroms erreicht das Tyrrhenische Meer. 
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Abb. 4.3. Stationskarte und Oberflächenzirkulation im Mittelmeer (modifiziert nach Bethoux ( 1980) 
und Millot (1987). 
Das Tyrrhenische Meer, das Gebiet der Bohrung 974B (Abb. 4.3), hat durch den Korsika-Kanal 
im Norden mit einer Schwellentiefe von 350 m und dem Sardinien-Kanal im Süden mit einer maxi-
malen Tiefe von etwa 2000 m morphologisch zwei Hauptöffnungen. Mit Ausnahme des EMDW. das 
durch die flache Sizilienschwelle (350 m) auf das östliche Mittelmeerbecken beschränkt bleibt, zir-
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kulieren im Tyrrhenischen Meer die Wassermassen des gesamten Mittelmeeres. Durch die Straße von 
Sardinien im Süden breitet sich aus westlicher Richtung kommend MA W an der Oberfläche in Rich-
tung Norden aus. Unterhalb dieser Wassermasse befindet sich in 250 bis 500 m Wassertiefe das 
Levantische Zwischenwasser (Astraldi & Gasparini, 1994), das aus dem östlichen Mittelmeerbecken 
ins Tyrrhenische Meer fließt. Zusammen mit dem Tiefenwasser (WMDW) in etwa 500 bis 3000 m 
Wassertiefe (Astraldi & Gasparini, 1994) breiten sich diese Wassermassen im Tyrrhenischen Meer in 
Richtung Norden aus und treten durch den Korsika-Kanal in die Ligurische See ein. Da der Korsika-
Kanal maximal 350 m tief ist und dadurch das Tiefenwasser nicht austreten kann, rezirkuliert es im 
Tyrrhenischen Meer und fließt anschließend durch den Sardinien-Kanal wieder hinaus (Marullo et al., 
1994). Die Oberflächenzirkulation im nördlichen und zentralen Gebiet des Tyrrhenische Meeres ist 
durch zyklonischeund antizyklonische Wirbel gekennzeichnet. Die Bohrung 974B in 3454,1 m Was-
sertiefe liegt im Einflußbereich dieser Wirbel. Das südliche Gebiet wird hauptsächlich durch die von 
Süden in das Tyrrhenische Meer einströmenden Wassermassen charakterisiert. Die Zirkulation im 
Tyrrhenischem Meer unterliegt deutlichen saisonalen Schwankungen. Im Winter führt nach Norden 
ein Strom ntit MAW entlang der italienischen Westküste durch den Korsika-Kanal bis in das Liguri-
sche Becken. Im Sommer ist dieser Strom modifizierter atlantischer Wassermassen deutlich abge-
schwächt und wird in die zyklonische Zirkulation vor der Straße von Bonifacio eingebunden. Somit 
ist im Sommer der Transport von MAW durch den Korsika-Kanal beschränkt und eine Verbindung 
zwischen der Straße von Sardinien und dem Korsika-Kanal nur im Winter gegeben (Artale et al., 
I 994). Die saisonalen Änderungen im östlichen Randstrom des Beckens wirken sich auch auf die 
räumliche Ausbreitung des Wirbels aus. Im Zusammenhang mit dem zyklonischen Wirbel im Norden 
tritt im Süden ein antizyklonischer Wirbel auf. Die grundsätzliche Antriebskaft beider Wirbel resul-
tiert hauptsächlich aus dem das ganze Jahr über beständigen Westwind (Moen, 1984; May, 1982), der 
als "Windjet" durch die Straße von Bonifacio an der Straßenöffnung seine stärkste Windkraft hat 
(Moen, 1984). Neben der Windkraft sind jedoch für den Antrieb der Wirbel auch die saisonalen Än-
derungen des östlichen Randstromes, die die Verbindung des Sardinien-Kanals mit dem Korsika-Ka-
nal darstellt, zu berücksichtigen. Astraldi & Gasparini (1994) berechneten den saisonalen Wasser-
massentransport durch den Korsika-Kanal mit 0,16 Sv im Sommer und von 1,2 Sv im Winter. Dies 
bedeutet, daß dem zyklonischen Wirbel im Norden für seine physikalischen und dynamischen Vor-
gänge saisonal unterschiedlich Energie aus dem Wassermassentransport des östlichen Randstromes 
zugeführt wird. Da im Sommer der Wassermassentransport durch den Korsika-Kanal stark reduziert 
ist und Wassermassen bereits vorher in die Zirkulation des zyklonischen Wirbels eingebunden wer-
den, entwickelt sich dieser Wirbel mit zonaler Orientierung zu dem dominanten Wirbelsystem im 
Tyrrhenischen Meer ( Artale et al., 1994; Astraldi & Gasparini, 1994). Im Winter, wenn der östliche 
Randstrom verstärkt ist, verringert sich seine zonale Ausbreitung. Durch den Windstress und den 
Einfluß der Corioliskraft kommt es vor der Öffnung der Straße von Bonifacio und innerhalb des zy-
klonisch drehenden Wirbels zur Bildung von Divergenzzonen und daraus resultierend zum Auftrieb 
kälterer Wassermassen. Die Temperaturen des nördlichen Wirbels schwanken von April bis Oktober 
zwischen 12 und l9,4°C (Marullo et al., 1994). Innerhalb des antizyklonisch drehenden Wirbels 
resultieren Absinkprozesse. Da diese Wirbelsysteme das ganze Jahr über gleichermaßen orientiert 
sind und auch die Westwinde ganzjährig auftreten, werden Auftriebs- und Absinkprozesse von Was-
sermassen das ganze Jahr über beobachtet (Astraldi & Gasparini, 1994). Höhere Salinitäten östlich 
der Straße von Bonifacio und innerhalb des zyklonischen Wirbels dokumentieren vertikale Vermi-
schung des MA W ntit höher salinem LIW (Astraldi & Gasparini, 1994). Das im Algerienstrom durch 
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die südliche Öffnung ins Tyrrhenische Meer eintließende MAW sorgt für die Verbreitung niedrig 
saliner Oberflächenwasser mit deutlichen saisonalen Änderungen und großen horizotalen Gradienten. 
Bei Eintritt des MA W ins Tyrrhenische Meer liegen die Salinitäten bei 36,8 und steigen bis auf 38,2 
und 38,4 in den Zentren der nördlichen und südlichen Wirbelsysteme. Im Gebiet der Bohrung 9748 
liegen Salinitäten von etwa 38 vor. 
Im Ionischen Becken im Bereich des Pisano Plateaus liegt in 3640 m Wassertiefe die Lokation 
von Kern KCOI/B (Abb. 4.3). Aus Abb. 4.3 läßt sich schließen, daß die Wassermassen dieses Gebie-
tes durch Wassermassen aus drei Gebieten des Mittelmeeres geprägt werden. Einströmendes MAW 
durch die Straße von Sizilien mit einer Salinität von etwa 37,32 an der Oberfläche, Wassermassen aus 
der Adria in mittlerer Tiefe mit Salinitäten von 38,6 und aus dem östlichsten Mittelmeer kommendes 
Jevantinisches Zwischenwasser (S ~ 39,05) vermischen sich und rezirkulieren in einem zyklonisch 
drehenden Wirbelsystem. Die Strömungen ins östliche Levantinen Becken werden als Fortsetzung der 
nordafrikanischen Strömung bezeichnet (Robinson et al., 1987). Südöstlich von Zypern teilt sich 
diese Strömung in eine nördliche und eine westliche Komponente bis ins Zentrum des Levantinen 
Beckens auf. Somit ist die Oberflächenzirkulation im Levantinen Becken zwischen Zypern und der 
ägytischen Küste zyklonisch orientiert (Robinson et al., 1987). Die Bohrung KC20B (Abb. 4.3) liegt 
im Einflußgebiet des zyklonisch drehenden Wirbels in 882 m Wassertiefe. In diesem Bereich kommt 
es durch höchste Evaporationsraten zu Konvektionsprozessen, die zur Bildung Jevantinischen Zwi-
schenwassers führen. Dieses Zwischenwasser ist durch ein Salinitätsmaximum in mittlerer Tiefe zwi-
schen I 00 und300m (Robinson et al., 1987) gekennzeichnet. 
Aus diesen Erläuterungen wird deutlich, daß die Hydrographie in den Gebieten Balearen Hang, 
Tyrrhenisches Meer, Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount von einströmenden und sich nach 
Osten hin ausbreitenden Wassernassen atlantischen Ursprunges (MAW) beeinflußt ist, mit denen 
Änderungen in der Temperatur und der Salinität verbunden sind. Durch Auftriebsprozesse in Gebie-
ten, in denen die Oberflächenzirkulation durch zyklonische Wirbel charakterisiert ist, wie z.B. im 
Gebiet des Pisano Plateaus und im Levantinen Becken (vgl. Abb. 4.3), werden die Temperatur- und 
Salinitätsbedingungen an der Oberfläche ebenfalls beeinflußt. Bei der Interpretation rekonstruierter 
Paläotemperaturen und -salinitäten muß sowohl die rezente Variabilität von Temperatur und Salzge-
halt berücksichtigt werden, als auch die Prozesse, die zu veränderten Temperatur- und Salinitätsbe-
dingungen im Oberflächenwasser führen. 
4.1.2. Sapropele und ihre Definitionen im Europäischen Mittelmeer 
Sedimente mit erhöhten Konzentrationen an organischem Kohlenstoff (Sapropele) sind ein cha-
rakteristisches Merkmal pleistozäner, pliozäner und miozäner Sedimentabfolgen im östlichen Mittel-
meer (Kullenberg, 1952; Olausson, 1961; Cita et al., 1977; Vergnaud-Grazzini et al., 1977; Williams 
et al., 1978; Kidd et al., 1978; Rossignol-Strick et al., 1982; Ca1vert, 1983; Fontugne & Calvert, 1992; 
Bethoux, 1993 u.v.a.m.). Das Vorkommen von Sapropelen wurde erstmals durch Bradley (1938) 
publiziert. Kidd et al. ( 1978) definierten Sapropele als diskrete Lagen mit einer Mächtigkeit von min-
destens e_inem Zentimeter und einer Konzentration an organischem Kohlenstoff von mindestens 2 
Gew.%. Ahnlieh wurden sapropelartige Lagen definiert, deren Konzentrationen organischen Kohlen-
stoffs zwischen 0,5 und 2,0 Gew.% lagen. Sapropele und sapropelartige Lagen sind im östlichen 
Mittelmeer "normalen" hemipelagischen Sedimenten seit dem mittleren Miozän zwischengelagert. 
Der Begriff Sapropel wird ausschließlich für Sedimente mit hohen Konzentrationen an organischem 
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Kohlenstoff benutzt, die im offenen marinen Milieu zur Ablagerung gekommen sind (Kidd et al., 
1978; Erneiset al., 1991). Durch weitere Untersuchungen wurden Sapropele zusätzlich zur bestehen-
den Definition als feinlaminierte (Nesteroff, 1973; Stanley, 1985), schwarze, an organischem Kohlen-
stoff angereicherte Sedimente definiert, mit hohen Konzentrationen an Eisensulfiden und anderen 
Sulfiden, die paragenetisch mit den Eisensulfiden in anaeroben Gebieten auftreten (Calvert, 1983; 
Sutherland et al., 1984). Sie kommen zyklisch in Sedimentsequenzen vor (Rossignol-Strick, 1983; 
1985; u.a.) und enthalten häufig gut erhaltene planktische Mikrofossilien, wie Foraminiferen, sind je-
doch verarmt an benthischen Mikrofossilien (Williams et al., 1978). Im Gegensatz zur Definition von 
Kidd et al. (1978) bezeichnet Hilgen (199lb) Sapropele als Sedimente mit Konzentrationen an organi-
schem Kohlenstoff, die höher als die des Hintergrundsedimentes sind. Zusätzlich korrelierte Hilgen 
(199la) die charakteristischen sedimentären Zyklen der pliozänen und pleistozänen Sapropele in den 
marinen Sequenzen Süditaliens mit den Änderungen von Präzession und Exzentizität. Die Bestim-
mung der Phasenbeziehungen zwischen den sedimentären und orbitalen Zyklen zeigten, daß das 
stratigraphische Sapropelvorkommen mit Präzession-Index-Minima übereinstimmten (Hilgen, 199la; 
Lourens, 1994). 
Während der ODP Bohrkampagne 107 (Kastens, Mascle et al., 1990; Erneiset al., 1991) konnten 
auch im Tyrrhenischen Meer pleistozäne und pliozäne Sapropelsequenzen erbohrt werden. Ihre stra-
tigraphische Korrelation zu den Sapropelen im östlichen Mittelmeer ist jedoch noch unklar. Frühplei-
stozäne, pliozäne und miozäne Sapropele sind außerdem von Landsektionen in Süditalien und auf 
Sizilien bekannt (Hilgen, 1991a,b). Seit der ODP Bohrkampagne 161 (Comas, Zahn, Klaus et al., 
1996) ist das Vorkommen von Sapropelen und sapropelartigen Sedimenten auch im Gebiet der Haiea-
ren und sogar in der Alboran See bekannt. In dieser Dissertation wird für die Charakterisierung der 
Sapropele im östlichen und westlichen Mittelmeer auf die Definition von Hilgen (1991a,b) zurück-
geriffen. 
4.2. Material und Methoden 
4.2.1. Das Untersuchungsgebiet 
Im Rahmen des MAST-li Projektes (Marflux!Paleoflux) wurden während der Marion Dufresne 
Fahrt MD69 im Ionischen Meer, im Gebiet des Calabrischen Rückens am Pisano Plateau und im Le-
vantinen Becken am Eratosthenes Seamount u.a. zwei Bohrungen (Abb. 4.3) abgeteuft (KCOI/B; 
36°15.3'N I7°44.3'E, in 3640 m Wassertiefe, KC20B; 33°40.56'N 32°42.59'E in 882 m Wasser-
tiefe). Mit insgesamt 210 Proben wurden die Sapropelintervalle dieser Sedimentkerne hochauflösend 
(1-2 cm Abstand) beprobt. Grund der Untersuchungen war der Versuch der Rekonstruktion von Tem-
peraturen und Salinitäten mit Hilfe langkettiger Alkenone (C", und C",) und Sauerstoffisotopen 
planktischer Foraminiferen zur Zeit der Sapropelbildung. In Fortsetzung zu diesen Arbeiten wurden 
während der ODP Bohrkampagne 160 und 161 im östlichen und westlichen Mittelmeer weitere Boh-
rungen abgeteuft, um u.a. Zirkulationsmuster im gesamten Mittelmeer während des Känozoikums zu 
rekonstruieren. Ein besonderer Schwerpunkt lag auf der Rekonstruktion hydrographischer Gradienten 
während der Sapropelbildung. Um ergänzend zu den Sapropeluntersuchungen im Osten, auch An-
haltspunkte zur Hydrographie des westlichen Mittelmeeres zur Zeit der Sapropelbildung zu erhalten, 
erfolgte für diese hier vorliegende Arbeit die Beprobung der Bohrungen im Tyrrhenischen Meer 
(ODP Site 974B; 40°21.362'N l2°08.516'E, in 3454,1 m Wassertiefe) und im Gebiet des Haiearen 
Hangs (ODP Site 975B; 38°53.786'N 04°30.596'E, in 2415,5 m Wassertiefe) (Abb. 4.2). Die Proben-
auflösung entsprach der für die östlichen Sedimentkerne, in denen innerhalb der Sapropele alle 1-2 
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cm beprobt wurde. Zusätzlich wurden ober- und unterhalb der beprobten Sapropelintervalle noch je 
zwei Proben im Abstand von 5 cm genommen. 
4.2.2. Zusammenhänge zwischen Temperatur, Salinität und dem ö'"O Signal planktischer Foramini-
feren für paläoklimatische Rekonstruktionen 
Paläoklirnatische Interpretationen basieren neben Temperatur- und Produktivitätsrekonstruktio-
nen auch auf Unterschiede in der Zusammensetzung stabiler Sauerstoff-Isotope der Wasserrnoleküle. 
Da sowohl Wasserstoff als auch Sauerstoff stabile Isotope haben ('H, 'H, "0, "0, "0), gibt es ver-
schiedene Kombinationsmöglichkeiten in der isatopischen Zusammensetzung der Wasserrnoleküle. In 
der Paläoklimatologie sind jedoch nur die Verhältnisse 'H'H"O und 'H,"O interessant. Beide Mole-
küle werden im Folgenden nur kurz als H,"o und H,"O bezeichnet. Da der Dampfdruck von H,"O 
höher als der von H,"O ist, erfolgt bei der Verdunstung eine Isotopenfraktionierung, bei der sich im 
Wasser H,"O relativ zu H,"O anreichert. Im Wasserdampf reicher! sich in umgekehrter Weise das 
H,"O relativ zu H,"O an. Bei der Kondensation erfolgt aufgrund des niedrigeren Dampfdrucks des 
H,"O eine relative Anreicherung von H,"O zu H,"o im Wasser (Dansgaard, 1961). Bei weiterer Kon-
densation erfolgt eine stetige Entfernung des H, '"0 aus dem Wasserdampf, der sich gleichzeitig rela-
tiv an H,"O anreichert. Geographisch bedeutet dies, daß sich der Wasserdampf mit zunehmender 
Entfernung von der Verdunstungsquelle an "O verringert bzw. an "0 anreichert. Niederschläge an 
den Polen sind somit isotopisch leichter als am Äquator. Aus diesen Verhältnissen wird auch deutlich, 
daß die Sauerstoff-Isotopenfraktionierung bei Kondensation und Verdunstung temperaturabhängig ist. 
Während der Glazialzeiten wurde isotopisch leichteres Wasser aus den Meeren entfernt, um kontinen-
tale Eismassen zu bilden. Dieser Prozeß ist mit einer Abnahme des Meeresspiegels und einem An-
stieg des "01"0 Verhältnisses (8"0) im Meerwasser verbunden. Nach den Untersuchungen von 
Chappel & Shackleton (1986) und Fairbanks (1989) entspricht eine Meeresspiegelabnahme von ei-
nem Meter einer Zunahme von O,Ol%o im 8"0 Wert. Der als Folge dieses Fraktionierungsvorgangs 
bezeichnete "Eiseffekt" beschreibt die Speicherung isotopisch leichteren Wassers an den Polen. 
Wenn Calciumcarbonat (CaCO,) aus dem Meerwasser ausfällt, z.B. wenn Foraminiferen CaCO, 
zum Aufbau ihres Gehäuses einbauen, ist das CaCO, etwas höher an '"0 konzentriert als das umge-
bende Meerwasser. Dieser Fraktionierungsprozeß zwischen CaCO, und Meerwasser ist temperatur-
abhängig, wobei mit abnehmenden Temperaturen die '"0 -Konzentration im CaCO, zunimmt. Mit den 
abnehmenden Temperaturen in Glazialzeiten hätte dies demnach einen Anstieg des "0!"0 Verhält-
nisses (positive 8'"0 -Werte) im Carbonatischen Foraminiferengehäuse zur Folge (0,25%, Zunahme 
pro I oc Temperaturabnahme; Epstein et al., 1953; Shackleton, 1974), da das Isotopensignal des Fo-
raminiferengehäuses linear mit der umgebenden Wassertemperatur korreliert. Diese temperaturab-
hängige Sauerstoff-Isotopenfraktionierung zwischen Carbonat und Wasser wurde theoretisch und 
experimentell bestimmt (McCrea, 1950; Epstein et al., 1953 u.a.) und in Form einer Paläotempera-
turgleichung für bestimmte Temperaturbereiche optimiert (Shackleton, 1974; Erez & Luz, 1983; 
Wefer & Berger, 1991). Da Temperaturänderungen auch Änderungen in der Dichte des Meerwassers 
hervorrufen und Verdunstung und Niederschlag den Salzgehalt von Meerwasser ändern, wird das 8'"0 
Signal der Foraminiferen neben Temperatur und globalen Eisvolumen auch von der Salinität beein-
flußt. Formal wird dieser Zusammenhang nach Broecker (1989a,b) wie folgt beschrieben: 
t.8"0, = a- bt.T- c(S-S*) 
so 
In dieser Formel beschreibt t..ö"O , die relative Änderung des Sauerstoff-Isotopensignals der 
Foraminiferenschale, a den Eiseffekt, b die Änderung des ö"O, pro I °C Temperaturänderung, t..T die 
Temperaturänderung und c die Änderung des ö"O. des Wassers pro I Salinitätsänderung. Die Abwei-
chung der rezenten lokalen Salinität (S) von der Paläosalinität (S*) wird durch (S-S*) beschrieben. 
Nach den Untersuchungen von Stahl & Rinow (1973) gilt für das rezente Mittelmeer c = 0.41. Neuere 
Untersuchungen von Pierre (im Druck) zeigen jedoch, daß eine Salinitätsänderung von I mit einer 
Änderung von 0,27%o im ö"O • für das Mittelmeer gilt. Die temperaturabhängige Isotopen-
fraktionierung unterscheidet sich in den einzelnen Spezies, so daß b (Änderung des ö"O , pro I °C 
Temperaturänderung) speziesabhängig ist. Duplessy et al. (1981) ermittelten für die planktische Fora-
minifere G. ruber im Indischen Ozean einen Temperatureffekt von -0,2%o. Duplessy et al. (1991) be-
obachteten im Nordatlantik, daß das Sauerstoff-Isotopenverhältnis der rezenten planktischen Fora-
miniferen G. bulloides und N. pachyderma (sinistral) I °C bzw. 2,5°C niedrigere Temperaturen als 
Sommer-SST reflektieren. 
Temperaturänderungen lassen sich unabhängig von Salinitätsänderungen aus den von Prymne-
siophyceae biosynthetisch produzierten Alkenonen ableiten (Sonzogni et al., 1997). Mit dem Alke-
nontemperatursignal ist somit ein wichtiger Temperaturproxy gegeben, mit dem die Möglichkeit be-
steht, zusammen mit Messungen der Sauerstoff-Isotopen planktischer Foraminiferen relative Ände-
rungen in der Paläosalinität abzuleiten und zu berechnen. Im Folgenden wird die Vergehensweise 
beschrieben, wie in dieser Arbeit Paläosalinitäten berechnet werden. 
Durch die Kombination der Alkenontemperaturen und der Sauerstoff-Isotopensignale der plank-
tischen Foraminiferen G. bulloides und G. ruber wurden mit der Temperaturgleichung von Erez & 
Luz ( 1983), die für den Temperaturbereich 14-30 °C optimiert ist, die ö"O. Werte bestimmt: 
T (0 C) = I 7,0- 4,52 (ö'"O,- ö'"O.) + 0,03 (o'"O,- ö'"O. )2 
Hierbei wurden für die Temperaturen T die berechneten Alkenontemperaturen (berechnet nach 
Prahlet al., 1988) eingesetzt. ö"O, beschreibt die relative Abweichung des '"01"0 Verhältnisses im 
Carbonatgehäuse der planktischen Foraminiferen vom '"01"0 Verhältnis des PDB Standards. Die 
Methodik zur Sauerstoff-Isotopenanalyse und Alkenonanalyse wurde bereits in Kapitel 2 ausführlich 
beschrieben. Durch diese bekannten Größen konnten die o'"O Werte des Wasssers (ö'"O.) bestimmt 
werden. 
Da jedoch das ö'"O Signal der planktischen Foraminiferen neben Temperatur- und Salinitätsän-
derungen auch von Änderungen im globalen Eisvolumen beeinflußt wird, wurde das o"O Signal der 
planktischen Foraminiferen zuvor neben dem speziesabhängigen Temperatureffekt (für G. ruber um 
-0,2%c; Duplessy et al., 1981 und für G. bulloides um -0,25%o; Duplessy et al., 1991) noch um den 
sogenannten "Eiseffekt" bereinigt, indem das ö'"O." (Vogelsang, 1990) vom ö'"O Signal der Fora-
miniferenschalen (ö'"O) abgezogen wurde. 
ö"O - ö'"O . - ö'"O . - ö'"O 
c T G. ru~r. TG.bullmdes w 1ce c lorTig1ert 
Der ö '"0. Wert des Wassers und die Salinität werden durch Niederschlag und Verdunstung 
kontrolliert (Dansgaard, 1964; Jeussaume et al., 1984), wobei zwischen dem ö'"O. Wert und der Sa-
linität eine lineare Korrelation besteht (Craig & Gordon, I 965 u.a.). Regionale Unterschiede dieser 
Wassermassen-Parameter drücken sich in unterschiedlichen Geradensteigungen aus. Für das rezente 
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Mittelmeerwasser ist die Steigung der ö"OjSalinitätsbeziehung 0,27 (Pierre, im Druck; Abb. 4.4). Da 
nur die s"O Zusammensetzung des rezenten Mittelmeeres (ö"O.) bekannt ist, nicht aber die zur Zeit 
der Sapropelbildung, muß eine Abschätzung des glazialen ö"O. gemacht werden, da in Glazialzeiten 
die höchsten ö'"O. Differenzen, verglichen mit den rezenten ö'"O. Verhältnissen, erwartet werden. Für 
die interglazialen Bedingungen wird bei einer durchschnittlichen Salinität von 38 die ö"OjSalini-
tätsbeziehung des rezenten Mittelmeeres benutzt (0,27%o ö"O pro Salinitätseinheit; Pierre, im Druck). 
Für die glazialen Bedingungen werden ö"O. Werte von -30%o (SMOW) und -40%o (SMOW) 
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Abb. 4.4.a: Abschätzung der ö"OjSalinitätsbeziehung für Glazialzeiten im Mittelmeer im Vergleich 
rezenter ö"OjSalinitätsbedingungen (Pierre, im Druck). 
Mit Hilfe der in Abb. 4.4 dargestellten ö"OjSalinitätsbeziehungen werden für das glaziale Mit· 
telmeer ö"O. Werte von !,54%o (SMOW) bzw. I ,42%o (SMOW) berechnet. Die aus der Tempera-
turgleichung von Erez & Luz (1983) berechneten ö'"O. Werte werden von den PDB Carbonatwerten 
in SMOW Werte durch die Gleichung von Hut (1987) umgerechnet: 
ö"0.,08 = 0.99973 x ö"O.s"ow · 0,27 
Salinitäten wurden anschließend durch die folgenden Gleichungen berechnet: 
SI= 0180.+8.9 
0.27 




Hierbei beschreiben S, und S, die Salinitäten während der Carbonatbildung im Glazial. S, ist die re-
zente lokale Sa!inität (Pierre, im Druck), die hier stellvertretend für interglaziale Bedingungen ange-
wendet wird. 
Um lokale Salinitäten im Mittelmeer berechnen zu können, müssen die berechneten Salinitäten 
S,, S, und S, weiterhin um die globalen Sa!initätsänderungen, die auf unterschiedliche Meeresspie-
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gelstände im Laufe der Erdgeschichte zurückgehen, korrigiert werden. Da der Meeresspiegel während 
des letzten glazialen Maximums um etwa 120 m abgesenkt war (Fairbanks, 1989) hatte dies zur 
Folge, daß sich die Salinität global um etwa eine Einheit erhöhte (Abb. 4.4.b). Aus dieser Beziehung 
wurden die Salinitätseinflüsse <lS für die letzten 300 ka in Abb. 4.4.b dargestellt. Für die Salinitäts-
rekonstruktionen im Mittelmeer wurde daher der Salinitätseinfluß, der auf Meeresspiegelschwan-









S3 ss S6 S7 S8 S9 
f'!\ ..... \ i , 1 --....,."..v· ~ ~ 0~ • \ t\ • f 
r', · •, 1"\J \ I \ • \ ~ \. ,.., r f', 
o.s \ r-vf\ ... /'jtr' v \('./ \ '" (\.,,. ( / \( \/"''\/ l ~ ·~ \f" \ ;',/'v I.., •V L 1 1 ~/', t' I 1.0 . \rJ ' ~~~ ~ • ' ~ ~ 
0 50 100 !50 
Alter (ka) 
200 250 300 
Abb. 4.4.b: Darstellung der relativen Salinitätsänderungen (<lS) infolge der Meeresspiegelschwan-
kungen (MSP) (modifiziert nach Vogelsang, 1990; Fairbanks, 1989) unter Berücksichtigung der stra-
tigraphische Positionen der Sapropele SI bis S9. 
Das Sauerstoff-Isotopenverhältnis in den Carbonatschalen der Foraminiferen enthält auch art-
spezifische o"O Fraktionierungen, die als sogenannte "Vitaleffekte" bezeichnet werden (Urey et al., 
1951 ). Die auch im Mittelmeer, vorkommende planktische Foraminifere G. huflaides baut ihr Ge-
häuse mit einer positiven Verschiebung von +0,5%o (Vitaleffekt) zum Isotopengleichgewicht auf 
(Hemleben et al., !989). G. ruher (weiß), eine weitere planktische Foraminifere im rezenten Mittel-
meer zeigt relativ hohe Vitaleffekte, die je nach Autor zwischen -0,2%o und -0,8%o liegen (Deuser, 
1987; Fairbankset al., 1982 u.a.). Da keine genauenAussagen darüber getroffen werden können, in-
wiefern sich diese Vitaleffekte der rezenten Formen auch auf ältere G. huflaides bzw. G. ruher über-
tragen lassen, werden diese Effekte in den folgenden Interpretationen zwar berücksichtigt, jedoch in 
den Berechnungen bleiben sie unkorrigiert. 
Die Verknüpfung von Alkenontemperaturen und o'"O Signalen planktischer Foraminiferen, wie 
sie bereits von Rostek ct al. (1993) benutzt wurden, um Paläosalinitäten im Arabischen Meer zu re-
konstruieren, enthalten jedoch Unsicherheiten, die die Möglichkeiten der Paläosalinitäten für eine 
paläoozeanographische Interpretation begrenzen. Die 8 '"0 Signale der planktischen Foraminiferen G. 
huflaides und G. ruher und die Temperatursignale der alkenonproduzierenden Prymnesiophyceae 
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reflektieren nicht die gleiche Saison und nicht die gleiche Wassertiefe. G. bulloides bevorzugt ein 
Tiefenhabitat zwischen 50 und 200 m (Hemleben & Spindler, 1983}, wohingegen G. ruber in den 
oberen30m der Wassersäule lebt (Hemleben & Spindler, 1983). Untersuchungen ihrer Sauerstoffiso-
topen zeigen eine Korrelation mit April-Mai-Temperaturen bzw. Oktober-November-Temperaturen 
(Kalle! et al., 1997). Die alkenonsynthetisierenden Prymnesiophyceae E. huxleyi bevorzugen dagegen 
im Mittelmeer die durchmischte Oberflächenschicht (20 bis 50 m) von März bis November 
(Knappertsbusch, 1993). Untersuchungen an Sinkstoffallenmaterial im nordwestlichen Mittelmeer 
weisen darauf hin, daß die Alkenonproduktion im Mittelmeer von Frühjahr bis Herbst in Tiefen zwi-
schen 30 und 50 m erfolgt (Ternois et al., 1996). Die Alkenontemperaturen der Oberflächensedimente 
reflektieren SST im Jahresdurchschnitt (Ternois et al., 1996). 
E. huxleyi, der Hauptproduzent für Alkenone im Ozean (Volkrnan et al., 1980a; Marlowe et al., 
1984a) existiert seit etwa 268 ka (Thierstein et al., 1977). SST Abschätzungen sind daher nur für Se-
dimente jünger als 268 ka möglich. Alkenone aus Sedimenten älter als 268 ka können nicht von E. 
huxleyi synthetisiert worden sein. Temperaturen, die vom U\, Index und von einer E. huxleyi-Tempe-
raturkalibrierungsgleichung abgeleitet werden, beinhalten daher Fehler. Seit den Untersuchungen 
durch Volkman et al. (1995) istjedoch auch für die rezente und im Mittelmeer seit etwa 1,5 Millionen 
Jahren auftretende Spezies G. oceanica eine U",,-Temperaturbeziehung bekannt. Inwiefern sich diese 
U",,-Temperaturbeziehung auch auf Sedimente älter als 268 ka übertragen läßt, ist nicht bekannt. Da 
die Trends und Geradensteigungen der U",,-Temperaturbeziehung von G. oceanica (Volkman et al., 
1995) und E. huxleyi (Prahl & Wakeham, 1988) einander ähneln (vgl. Abb. 1.2), werden die U",,-SST 
älterer Sedimente benutzt, um generelle Änderungen der SST Trends zu erläutern. 
Ein weiterer Aspekt, der bei der Rekonstruktion von Paläosalinitäten und -temperaturen berück-
sichtigt werden muß, liegt in der Interpretation der vom U\, Index abgeleiteten SST im Bereich ober-
halb der Sapropele, der möglicherweise durch postsedimentäre Oxidationsprozesse den organischen 
Inhalt verändert hat. Eine Veränderung des U",, Indexes infolge von Oxidationsprozessen läßt sich 
aus der Tatsache ableiten, daß höher untersättigte Alkenone wie z.B. C", und Cm eine höhere Reak-
tivität besitzen als C", Alkenone und daher eher oxidativ abgebaut werden. Obwohl diese oxidativen 
Artefakte oberhalb der Sapropele möglicherweise nur gering sind, bleiben sie dennoch für Salinitäts-
rekonstruktionen unberücksichtigt. 
Da diese Erläuterungen die Schwächen in der Rekonstruktion von Paläosalinitäten klar heraus-
stellen, stellen die in dieser Untersuchung berechneten Salinitäten nur Schätzwerte dar, deren Aussa-
gekraft in der Interpretation regionaler Unterschiede liegt. 
4.3. Ergebnisse 
4.3.1. Vorkommen und stratigraphische Korrelation von Sapropelen 
Seit Beginn der Untersuchungen an Sapropelen im Mittelmeer wurde davon ausgegangen, daß 
sie in ihrem Vorkommen auf das östliche Mittelmeerbecken und das Tyrrhenische Meer beschränkt 
sind. Während der ODP Bohrkampagne 161 konnten auch im Gebiet des Balearen Hanges (Site 975) 
pliozäne bis pleistozäne Sedimentsequenzen erbohrt werden, an denen deutlich höhere Konzentratio-
nen an organischem Kohlenstoff gemessen wurden als im Hintergrundsediment, die der Definition 
von Hilgen (1991a, b) zufolge als Sapropele bezeichnet werden. 
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Um Änderungen in der Hydrographie des westlichen und östlichen Mittelmeerbeckens, die zur 
Zeit der Sapropelbildung stattgefunden haben, herauszuarbeiten, ist zunächst die stratigraphische 
Korrelation der Sapropelvorkommen am Ba!earen Hang und im dem Tyrrhenischen Meer zum Auf-
treten der Sapropele im östlichen Mittelmeer notwendig. In Abb. 4.5 sind die im westlichen Mittel-
meer beprobten Sapropele stratigraphisch eingestuft. Da bislang nur für die Bohrung am Balearen 
Hang (Site 975B) eine Sauerstoff-Isotopenstratigraphie (Pierre et al., einger.) vorliegt, basiert die zeit-
liche Einstufung dererbohrten Sapropele im Tyrrhenischen Meer (Bohrung 974B) auf biostratigra-
phischen (de Kaenel & Siesser, einger.) und paläomagnetischen Grenzen (Comas, Zahn, Klaus et al., 
!996). Im Hinblick auf die paläomagnetischen Altersdatierungen ist zu berücksichtigen, daß in allen 
Bohrungen der ODP Bohrkampagne 161 die natürlichen Signale magnetisierbarer Minerale, die für 
die Bestimmung der magnetostratigraphischen Grenzen nötig sind, stark durch eine sekundäre, wäh-
rend des Bohrvorganges auftretende Magnetisierung überprägt wurden (Curry, Shackleton, Richter, et 
al., 1995; Comas, Zahn, Klaus et al., 1996). Durch die Störungen der ursprünglichen magnetischen 
Signale enthält die paläomagnetische Grenze wie sie in Abb. 4.5 für den Kern 974B angegeben ist 
möglicherweise Ungenauigkeiten. Die Ursache dieser störenden sekundären Magnetisierungen ist 
noch nicht vollständig geklärt, wird aber in Zusammenhang mit einem in situ Temperaturmesser 
gebracht. Weiterhin zeigten Untersuchungen von Channell et al. (!990a,b) im Tyrrhenischen Meer, 
daß detritischer Titanmagnetkies während fortschreitender Diagenese und bei reduzierenden Bedin-
gungen mit zunehmender Kerntiefe verstärkt gelöst wird. Diese Lösungsvorgänge haben den fein-
körnigen Magnetit als Signalträger der ursprünglichen Magnetisierung im Tyrrhenischen Meer zer-
stört (Channell et al., 1990a,b). 
Die Klassifizierung der Sapropele (Abb. 4.5) 50! bis 532 bzw. 401 bis 420 (Murat, einger.) be-
zieht sich auf die erbohrten Sedimente mit erhöhten Konzentrationen an organischem Kohlenstoff am 
Balearen Hang (500er Nummern) bzw. im Tyrrhenischen Meer (400er Nummern). Diese Sapropele 
wurden mit den bekannten und orbital datierten Sapropelen S 1 bis S 12 (Lourens et al., 1996) aus dem 
östlichen Mittelmeer verglichen und korreliert. In Bohrung 975B wurden vier von sieben Sapropelen, 
die sich während der letzten 500 ka gebildet haben, beprobt. Ihre durchschnittlichen TOC-Konzentra-
tionen betragen 1,47 Gew.% (501), 1,17 Gew.% (505), 1,24 Gew.% (506) und 0,60 Gew.% (507) 
(vgl. Tab. 2, Anhang). Verglichen mit den TOC-Konzentrationen des Hintergrundsedimentes, die 
zwischen 0,05 Gew.% und 0,37 Gew.% schwanken, liegen die Konzentrationen in den Sapropelen bis 
zu 4-fach erhöht vor. Basierend auf der Sauerstoff-Isotopenstratigraphie von Pierre et al. (einger.) 
wurde der jüngste Sapropel (50!) der Bohrung 975B vor etwa 122 ka im Sauerstoff-Isotopenstadium 
5 (71 ka bis 128 ka; Imbrie et al., 1984) gebildet und korreliert wahrscheinlich mit dem Sapropel S5 
(124 ka; Lourenset al., 1996). Die Sapropele 502, 503 und 504 sind in dem Kern 975B nicht belegt. 
Die Untersuchungen von Pierreet al. (einger.) zeigen jedoch, daß es sich bei den Sapropelen 502 (168 
ka; 975D), 503 (171 ka; 975D) und 504 (173 ka; 975C) um den Sapropel S6 handeln könnte, der ein 
Alter von 172 ka (Lourens et al., 1996) aufweist. In der Bohrung 975B korreliert der Sapropel 505, 
der ein Alter von 176 ka aufweist, wahrscheinlich mit dem im Sauerstoff-Isotopenstadium 6 auf-
tretenden Sapropel S6. Der Sapropel 506 der Bohrung 975B, im Sauerstoff-Isotopenstadium 7 ( !86 ka 
bis 245 ka; Imbrie et al., 1984) mit einem Alter von 194 ka korreliert mit dem S7 (195 ka; Lourens et 
al., 1996). Als zweiter Sapropel im Sauerstoff-Isotopenstadium 7 erscheint in der Bohrung 975B der 
Sapropel 507, der mit einem Alter von 239 ka wahrscheinlich mit dem Sapropel S9 korreliert (240 ka; 
Lourens et al., 1996). Es wird aus der stratigraphischen Einstufung der Sapropele 506 und 507 deut-
lich, daß der Sapropel S8 am Balearen Hang entweder nicht gebildet wurde oder möglicherweise auf-
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grund von Oxidationsvorgängen ("burn down") in der Sedimentabfolge nicht mehr als Lage mit er-
höhten TOC-Konzentrationen sichtbar ist. Vor etwa 331 ka wurde im Sauerstoff-Isotopenstadium 9 
am Balearen Hang der Sapropel 508 gebildet, der mit dem Sapropel SI 0 (331 ka; Lourens et al., 
1996) korreliert. Die Sapropele 509 (405 ka) und 511 (481 ka) korrelieren mit den Sapropelen SI! 
(407 ka; Lourenset al., 1996) und Sl2 (483 ka; Lourenset al., 1996). Am Balearen Hang wurde ein 
zusätzlicher Sapropel (51 0) bei 471 ka erbohrt, der jedoch nicht beprobt wurde. 
Da die Datierung der Sapropele im Tyrrhenischen Meer (Bohrung 97 4B) auf biostratigraphi-
schen und paläomagnetischen Grenzen (Comas, Zahn, Klaus et al., I 996) basiert, die mit zuvor er-
läuterten Unsicherheiten behaftet sind, können im Hinblick auf mögliche Korrelationen der Sapropele 
mit denen am Balearen Hang und mit dem Sapropelvorkommen des östlichen Mittelmeeres nur vor-
läufige Annahmen gemacht werden. Die stratigraphische Überprüfung dieser Sapropelvorkommen 
mittels Sauerstoff-Isotopen ist daher eine wichtige Aufgabe für zukünftige Arbeiten, zumal die Beob-
achtungen von Erneis et al. (1991) dokumentieren, daß keine Sapropele im Tyrrhenischen Meer 
(Vavilov Becken und Marsili Becken; Leg 107) mit denen aus dem östlichen Mittelmeer bekannten 
S 1 bis S 12 Sapropelen korrelieren. 
Ausgehend davon, daß parallel zu der Sapropelbildung im Tyrrhenischen Meer nicht immer 
zeitgleich Sapropele auch am Balearen Hang gebildet wurden, korrelieren de Kaenel & Siesser 
(einger.) den Saprope1401 mit dem Saprope1507, der wie zuvor erläutert mit dem Sapropel S9 korre-
liert. Das biostratigraphische Alter des Sapropels 402 ( 405 ka) entspricht dem des Sapropels 509 und 
liegt etwa zeitgleich mit dem aus dem östlichen Mittelmeer bekannten Sapropel S 11. Die Sapropele 
512 und 403, die in dieser Studie zwar nicht beprobt wurden, haben ein Alter von 525 ka (vgl. Abb. 
4.5) und korrelieren wahrscheinlich mit einem älteren Sapropel am Pisano Plateau, der als SO-I be-
zeichnet und ebenfalls vor 525 ka gebildet wurde (vgl. Abb. 4.6). Die Sapropele 404 und 514 mit 
einem Alter von 597 ka korrelieren möglicherweise mit dem in der Bohrung KCOI/B am Pisano 
Plateau beprobten Sapropel SO-ll, der ein Alter von 591 ka hat. Weitere mögliche Korrelationen älte-
rer Sapropele zwischen Tyrrhenischem Meer und Balearen Hang sind zwar möglich, bleiben jedoch 
in den nachfolgenden Ausführungen unberücksichtigt, da keine entsprechend alten Sapropele im 
östlichen Mittelmeer beprobt wurden und ein Schwerpunkt dieser Arbeit die Rekonstruktion regiona-
ler Temperatur- und Salinitätsgradienten ist. 
Die Abb. 4.6 zeigt die beprobten Sapropele an den Sedimentkernen KCOI/B (Pisano Plateau) 
und KC20B (Eratosthenes Seamount) im östlichen Mittelmeer. Basierend auf der Sauerstoff-Iso-
topenstratigraphie von Pateme (unveröff.) für den Kern KCOI/B, die ebenfalls in Abb. 4.6 dargestellt 
ist, wird deutlich, daß diebeprobten Sapropele im Gebiet des Pisano Plateaus (KCOI/B) mit den Sa-
propelen SI und S3 bis Sl2 korrelieren. Die Sapropele S2 und SIO in den Sauerstoff-Isotopenstadien 
3 und 9, die vor 55 ka und 331 ka (Lourens et al., 1996) gebildet wurden, fehlen in dieser Sediment-
abfolge (Castradori, 1993). Ob es sich bei dem Sapropel bei etwa 461 ka, an der Grenze der Sauer-
stoff-Isotopenstadien I 1 und 12, um den Sapropel Sl2 handelt, ist unsicher. Laurenset al. (1996) 
geben für den Sapropel SI 2 ein Alter von 483 ka an und somit etwas älter als der Sapropel im Kern 
KCOI/B. Biostratigraphische Untersuchungen von Castradori (1993) identifizieren jedoch den SI 2 in 
Kern KCOI!B in etwa 22 mbsf. In dieser Sedimentabfolge arn Pisano Plateau konnten zwei weitere 
Sapropele an der Grenze der Stadien 13/14 und im Stadium 15 erbohrt werden, die vor 525 ka und 
592 ka gebildet wurden. 
56 
u. 
-..) " ~~ 
.'!:i 
:;;: 





ö 180 (7oo PDB)* 
G. bulloides 
4 3 2 0 
rt r r,--olrTTTTITTTJ ..l .rr I T 11r1--
1. I-"'··· 1.......-SI 
----- ' 
-"-
~-,~ : j•" 
--=;?~-c:..~- ! ..... SJ 
-..=3- 5 j ..... S4 
501 - -~~- -- =- I ..... S5 
..t~~~ 
"":=--. ' t'"' ;;r j•" Sf6 .e. .. - l • 57 
. '? 1 
~- ?J•s~ 




--r~:=-----------~-03 ~ ,1!~ 









---- ---~- ?~~~ ..... Sll 
----- ' 
s ~--·-
llO .:::.--' I 
511' ·:;,. '> - " 1 -~ ~--
1 I u_lll LI 11 I I I]~· I I •s12 
' I I I I 1 J. 0.5 
• Pierreet al., in Vorher. 
5 
ö IBQ (7oo PDB)* 
G. bulloides 
4 3 2 0 
0 ! T"TTTT:o::I-=-=._~~ "T T T T 
-----...__:___ 
~
I SOl ~-.,-,so ___ ,.,oOC.D 
505+506 
,07 
'"' __ ________::------- _::._~1 509










' ~=> j 'J' 











.. - -L_;:_ 
-~r ----~ --
-~ 










• 1.79 ... ffOF-Ihldoyb 
Gfpil)'ft1Qps.l1pp. (0,087 Mol] 
_40p _ __I. 4.76--fFcOF-b.,_.yitO,.ZISMIIJ 
• IO,G4 ... fFOF-bukyt(0,174Moo) 
L------------~402~......,.......__ 20.62--fLO.P.Io.~ 
r ........-- .._,>7II0.4JOMIIJ 
"''""''"'"!>-
• 41.!-..fBnmlMsl 
Mollalfll .... (0,711Ma) 
__ ..,______________ -- -~~11 111 • :::;.:-,::-.~---f -~~~ 





J u lL_LLI JJ I LLi_LLl JL L 
·--(d.-.;>(1,5) 
~~·.::h..o 
• Cepii)'IUQpu .... (>6.51 
(l,lAl Mol) 
7%.55 ..... , 
.F.O. Gepb)'IUQpu. otallic:o 
lo6.!1r-(1,491Moo) 
76.J1111bsfF.O. 
• Gqob)'IUQpu. spp. s...,. (1,611 Mol) 
.10.56mborF.o. r•y....,a,... 




Abb. 4.5.: Stratigraphische Darstellung der gekernten Sapropele am Balcaren Hang (975) und im Tyrrhcnischen Meer (974B). Die datierten Sapropele am Balearen Hang 
(Pierre ct al., in Vorher.) wurden den orbital datierten Sapropelen Sl-SI2 (Lourens ct al., 1996) aus dem östlichen Mittelmeer gegenüber gestellt. Die Grenzen der 
Sauerstoff-Isotopenstadien in der linken Abbildung liegen den Untersuchungen von lmbric et al. ( 1984) zugrunde. Die zeitliche Einstufung der bcprobtcn Sapropele (dicke 
Linien) im Tyrrhenischen Meererfolgte mit Hilfe biostratigmphischer(de Kaencl & Siesser, in Vorher.) und paläomagnetischerGrenzen (Comas, Zahn, Klauset al., 1996). 
Ob es sich bei dem im ,,core catcher" des Kerns 9748 gefundenen Sapropel401 tatsächlich um einen Sapropel handelt, dessen stratigraphische Lageder hiereingetragenen 
Position entspricht, ist nicht sicher. 
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Abb. 4.6: Stratigraphische Darstellung der Sapropele in den Sedimentkernen KCOI/B (Pisano Pla-
teau) und KC20B (Eratosthenes Seamounl) im Vergleich mit den erbohrten Sapropelen des Sediment-
kerns MD84641 (südöstliches Mittelmeer; Fontugne & Calvert, 1992). Die Sauerstoff-Isotopenstrati-
graphie des Kerns KCOI/B stammt von Paterne (unveröff.). Die Grenzen der Sauerstoff-Isotopen-
stadien liegen den Untersuchungen von Imbrie et al., (1984) zugrunde. 
Da an dem östlichsten Sedimentkern KC20B (Eratosthenes Seamount) keine vollständige Sauer-
stoff-Isotopenstratigraphie vorliegt, die Identifizierung der individuellen Sapropele jedoch mit Hilfe 
von Aschenlagen und biostratigraphischen Untersuchungen (Castradori, 1993) möglich war, wurden 
im Bereich oberhalb und unterhalb der Sapropele jeweils zusätzlich zu den hochauflösenden Sapro-
pelintervallen Proben (alle 1-2 cm) für Sauerstoff-Isotopenmessungen genommen. Die Ergebnisse der 
Sauerstoff-Isotopenmessungen wurden denen des nahegelegenen Kerns MD84641 (Fontugne & 
Calvert, 1992) gegenübergestellt. Aus dem Vergleich der Sauerstoff-Isotopenstratigraphie des Kerns 
MD84641 (Fontugne & Calvert, 1992; Abb. 4.6) mit den Sauerstoff-Isotopendaten für den Kern 
KC20B wird deutlich, daß arn Eratosthenes Seamount die vollständige Sapropelabfolge beginnend 
mit dem Sapropel SI bis S 10 vorliegt. Ausnahmen sind die Sapropele S2 und S4, wobei die wahre 
Existenz des Sapropels S2 jedoch nicht sicher ist (Castrodori, 1993). Der Sapropel S4 scheint in der 
Bohrung am Eratosthenes Seamount entweder nicht gebildet zu sein oder er ist vollständig oxidiert 
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("bum down") und als TOC reiche Lage nicht mehr sichtbar. Mit Ausnahme des glazialen Sapropels 
S6 korrelieren alle Sapropele deutlich mit negativen Ausschlägen in den Sauerstoff-Isotopen. Das 
Sauerstoff-Isotopenstadium 7 ist im Liegenden durch einen kurzzeitigen Wechsel von positiven 
(+2,15%o PDB) zu negativen (-0,06%o PDB) Sauerstoff-Isotopen gekennzeichnet. Die Abgrenzung 
zum Stadium 6 ist durch eine kleinere Amplitude gekennzeichnet. Das Stadium 6 kann im Hangenden 
durch den kurzzeitigen markanten Übergang von positiven Sauerstoff-Isotopenwerten ( +2,49%o PDB) 
zu negativen Werten (-1,20%o PDB) gegenüber dem Stadium 5 abgegrenzt werden. Im Liegenden 
verläuft die Grenze des Stadiums 6 im Übergang der Sauerstoff-Isotopenwefte von+ 1,37%o PDB zu-
0,28%oPDB. 
Der Tiefenbereich des Stadiums 6 liegt zwischen 3,35 mbsf und 4,20 mbsf. Der Sapropel S6 kor-
reliert als einziger glazialer Sapropel mit positiven Sauerstoff-Isotopenwerten von maximal + !,59%o 
PDB. Der Beginn des Stadiums 5 ist mit einen markanten Wechsel globaler klimatischer Bedingun-
gen verbunden; von einem glazialen Maximum bei etwa 132 ka v.h. zu einem interglazialen Maxi-
mum bei etwa 125 ka v.h. (Broecker & van Donk, 1970; Shackleton & Opdyke, 1973). Diese Grenze 
entspricht der W arthe/Eem Grenze in W -Europa basierend auf Pollenstratigraphie (Kukla, 1977). Der 
Sapropel S5 wurde im Stadium 5e am Eratosthenes Seamount in der Zeit von 126 bis 118 ka gebildet, 
zur Zeit des Klimaoptimums der letzten 700 ka als der Meeresspiegel global etwas höher lag als der 
heutige (Mesolella et al., 1969; Shackleton & Matthews, 1977). Negative Sauerstoff-Isotopenwefte 
mit maximal-1,57%oPDB markierenden Sapropel S5. 
Da ein Schwerpunkt dieser Studie der regionale Vergleich zeitlich korrelierender Sapropele ist, 
werden lediglich die Ergebnisse der Sapropele SI bis SO-ll in nachfolgenden Abschnitten erläutert 
und diskutiert. 
4.3.2. U\,- Variahilitäten und regionale Trends zur Zeit der Sapropelbildung 
Im folgenden werden zunächst die Entwicklungen der U",, Verhältnisse in den beprobten Sapro-
pelen erläutert. Anschließend folgen Erläuterungen zu beobachteten Trends zwischen u•·" Index und 
den Sauerstoff-Isotopendaten der planktischen Foraminiferen G. bulloides und G. ruber, da beide für 
die späteren Berechnungen der Paläotemperaturen und der Paläosalinitäten benötigt werden, um die 
hydrographischen Änderungen zu rekonstruieren, die sich mit der Sapropelbildung entwickelten. Ab-
schliessend wird ein regionaler Überblick zu den Entwicklungen der U",, Verhältnisse im Untersu-
chungsgebiet gegeben. 
f.f17 Entwicklung innerhalb der Sapropele 
Mit dem Einsetzen der Sapropelbildung bis zum Top des Sapropels (hier durch noch erhöhte 
TOC-Konzentrationen definiert) werden leicht ansteigende U\, Indexe in den Sapropelen SI, S4, S5 
(nur am Balearen Hang und am Pisano Plateau), S7 (nur am Pisano Plateau), S9 (nur am Balearen 
Hang), S 10 und S II beobachtet (Abb. 4.7). Kurzfristige größere Fluktuationen werden innerhalb 
dieser Gruppe im unteren Bereich des Sapropels SI am Pisano Plateau beobachtet und im oberen 
Bereich des Sapropels S7 (Pisano Plateau). Die geringsten U",, Fluktuationen treten in den Saprope-
len S3, S5 (nur am Eratosthenes Seamount), S9 (Eratosthenes Seamount), Sl2 und SO-I (Pisano Pla-
teau) auf. Der Sapropel S5 ist nur im oberen Bereich durch kurzfristige Fluktuationen gekennzeich-
net. Der U",, Index steigt zwar mit Beginn der Bildung des Sapropels SO-I deutlich an, sinkt jedoch 
anschließend wieder etwa auf den U\, Wert, der unmittelbar vor der Sapropelbildung vorlag. In eine 
dritte Gruppierung lassen sich die Sapropele S3 (Pisano Plateau), S6, S7 (Eratosthenes Seamount), S9 
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(Pisano Plateau) und SO-ll einordnen. Diese Sapropele fallen auf, weil die U\, Indexe mit dem Ein-
setzen der Sapropelbildung bis zum Top des Sapropels einen abnehmenden Trend aufweisen bzw. 
deutlich niedrigere U'",, Indexe in den Sapropelen vorliegen, verglichen mit der Zeit unmittelbar vor 
der Sapropelbildung. Inwiefern sich diese Entwicklungen auch in den Sauerstoff-Isotopen plankti-
scher Foraminiferen dokumentieren, wird im folgenden erläutert. 
cl. " "und o 0 Korrelationen 
Die in vielen Sapropelen bereits beobachteten negativen Amplituden der 8"0 Werte planktischer 
Foraminiferen, die als Hinweis auf ein niedrigsalines Oberflächenwasser gedeutet werden (z.B. 
Williams et al., 1978; Vergnaud-Grazzini et al., 1986 u.a.), treten auch in den Sapropelen SI bis SO-
ll auf (Abb. 4.7). Eine Ausnahme ist der glaziale Sapropel S6 im Gebiet des Eratosthenes Seamount, 
bei dem positive 8"0 Werte beobachtet werden (Abb. 4.7). 
Bei dem Vergleich der U\, Indexe und der 8"0 Werte fällt auf, daß zusammen mit Beginn der 
negativen Amplituden in den Sauerstoff-Isotopen eine Zunahme im U'",, Index beobachtet wird. Dies 
läßt sich z.B. in den Sapropelen SI (Eratosthenes Seamount), S4, SS und S7 (Pisano Plateau), aber 
auch während der Bildung des Sapropels S9 (Balearen Hang, Pisano Plateau) und S II (Tyrrhenischen 
Meer) beobachten. Die Größenordnungen, mit denen sich diese Trends zeigen, variieren deutlich. Der 
Sapropel SI ist am Eratosthenes Seamount durch einen leichten Anstieg im U\, Index um 0,013 und 
durch leicht negative 8'"0 Werte (-0,16%o PDB) charakterisiert. Das 8"0 Signal unterhalb der Sapro-
pelbasis sinkt im Sapropel um maximal 0,83%o am Eratosthenes Seamount. Im Sapropel S4 (Pisano 
Plateau) werden erst zum Top deutlich negativere 8'"0 Werte beobachtet, die bei -1,01 %o PDB lie-
gen. Im unteren Bereich des Sapropels S4 werden konstante oder leicht positivere 8'"0 Werte beob-
achtet. Zusammen mit dieser negativen &"0 Amplitude liegt eine Zunahme im U'",, Index vor, die von 
unterhalb des Sapropels S4 bis zum Top 0,074 beträgt. Im Sapropel S5 (Pisano Plateau) wird mit 
einer relativen 8"0 Abnahme von 1,25%o eine Zunahme von 0,073 im U\, Index beobachtet. Im 
Sapropel S5 werden am Eratosthenes Seamount (KC20B) die negativsten 8 '"0 Amplituden beobach-
tet. Unterhalb des Sapropels (d.h. vor dem Anstieg der TOC-Konzentrationen) liegen 8'"0 Werte von 
+0,77%o PDB vor und sinken mit Beginn der Sapropelbildung auf -1,20%o PDB. Im weiteren Verlauf 
des Sapropels S5 am Eratosthenes Seamount liegen die 8'"0 Werte im Bereich von -0,67%o bis -1,57 
%o und werden erst oberhalb des Sapropels wieder positiver (+0,42%o PDB). Diese Entwicklung wird 
von höchsten U'"" Werten begleitet. Inwiefern sich die U'",, Werte, verglichen mit der Zeit vor der 
Bildung des Sapropels S5 verändert haben, ist nicht nachvollziehbar, da die Alkenonsignale unter-
halb der Sapropelbasis aufgrund zu geringer Konzentrationen nicht mehr analysiert werden konnten. 
Am Pisano Plateau kommt es mit der Bildung des Sapropels S7 zu einer Abnahme im 8'"0 Signal von 
+0,87%o PDB auf -l,l9%o PDB (Paterne, unveröff.). Mit dieser Abnahme um 2,06%o PDB wird eine 
Zunahme im U\, um 0,148 im unteren Bereich des Sapropels beobachtet. Im Sapropel S9 am 
Balearen Hang deutet sich an, daß die negative 8"0 Amplitude, die mit dem Auftreten der Sapropele 
beobachtet wird (z.B. Williams et al., 1978; Vergnaud-Grazzini et al., 1986 u.a.) noch oberhalb des 
TOC Maximums weiter verläuft. Daraus läßt sich schließen, daß der U'",, Index, der oberhalb des 
TOC Maximums ermittelt wurde, nicht die Zeit nach der Sapropelbildung dokumentiert, sondern zum 
bereits oxidierten Sapropel S9 am Balearen Hang gehört. Der Trend negativer 8'"0 Werte innerhalb 
des Sapropels S9liegt auch am Pisano Plateau vor (KC01/B), der U'"" konnte unterhalb der Sapropel-
basis nicht mehr berechnet werden. Er steigt jedoch innerhalb des Sapropels S9 sprunghaft von 0,664 
unterhalb der Sapropelbasis auf 0,768 im oberen Bereich des Sapropels an. 
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Neben diesen Beispielen, in denen U'",, Index und o'"O Werte negativ miteinander korrelieren, 
lassen sich jedoch auch abnehmende U'",, Werte in Sapropelen beobachten, die parallel mit positiven 
o'"O Werten auftreten. Diese untypischen Verläufe zeigt z.B. der Sapropel S6 am Eratosthenes Sea-
mount. Die Entwicklung der o'"O Werte am Eratosthenes Seamount erfolgt in diesem Sapropel in 
Richtung positive Werte. Der o'"O Anstieg von +0,62%o unterhalb der Sapropelbasis auf durch-
schnittlich + 1,28%o im gesamten Sapropel, verläuft zunächst parallel mit einer Abnahme im U'",, 
Index um 0,096 und schließlich ähnlichen u•·" Werten. Am Pisano Plateau (KCOI/B) nehmen die 
o"O Werte von +0,17%o PDB vor der Bildung des Sapropels S7 auf Werte von bis zu -0,82%o PDB 
während der Bildung des Sapropels S6 ab. Trotz dieser Amplitude im o"O Signal bleiben die U'",, 
Werte relativ stabil mit Durchschnittswerten von 0,502. 
Ähnlich untypische Verhältnisse wie im Sapropel S6 am Eratosthenes Seamount beobachtet 
wurden, liegen auch für den Sapropel S II vor. Am Pisano Plateau entwickeln sich zunächst die 1\180 
Signale während der Bildung des Sapropels SI! in Richtung positiverer Werte, während in den U'",, 
Werten ein deutlich ansteigender Trend zu beobachten ist. Zum Top dieses Sapropels verlaufen o'"O 
Signale und U'",, Index anschließend wieder gegensätzlich und werden negative o'"O Werte mit leicht 
abnehmenden U'",, Werten beobachtet. 
Eine dritte Anordnung zwischen U'",, Index und dem o'"O Signal trifft für den Sapropel S7 im 
Gebiet des Eratosthenes Seamount zu. Es fällt auf, daß die deutlich negative Anomalie im Sauerstoff-
Isotopensignal, die maximal 2,06%o beträgt, parallel mit einem abnehmenden Trend in den U",, Wer-
ten verläuft. Im oberen Bereich ist dieser Sapropel durch größere Fluktuationen im U",, gekennzeich-
net. Im Sapropel S7 am Balearen Hang scheint diese Anordnung zwischen u•·" Index und dem o'"O 
Signal ebenfalls vorzuliegen. Die negative Anomalie in den Sauerstoff-Isotopensignalen, die mit den 
Sapropelen beobachtet wird (z.B. Williams et al., 1978; Vergnaud-Grazzini et al., 1986 u.a.), verläuft 
wie bereits in anderen Sapropelen beobachtet, noch außerhalb des Bereiches erhöhter TOC-Konzen-
trationen (Abb. 4.7). Es ist demnach möglich, daß der U"',, Wert oberhalb des TOC- Maximums nicht 
die Zeit nach der Bildung des Sapropels S7 am Balearen Hang dokumentiert, sondern zum oxidierten 
Teil des Sapropel S7 gehört. Die negative o'"O Amplitude liegt am Balearen Hang im Sapropel S7 bei 
maximal 1,06%o. Der Sapropel SIO, der nur in den Bohrungen am Eratosthenes Seamount (KC20B) 
vorlag, zeigt größere Fluktuationen im o'"O Signal bei vergleichsweise einheitlichen U"" Werten. Im 
unteren Bereich des Sapropels SI 0 nimmt der u•·" Index jedoch von 0,625 auf 0,602 ab. Der Sapropel 
SO-ll dokumentiert sich in der Bohrung am Pisano Plateau mit dem auffälligsten Trend abnehmender 
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Abb. 4.7: Übersicht der Alkenonuntersättigungsindexe (U<"; Punkte) und Sauerstoff-Isotopen (offene 
Vierecke) in Sapropelen des östlichen und westlichen Mittelmeeres. Die Sapropele SI bis S4 bzw. bis 
S5 wurden im Tyrrhenischen Meer und am Balearen Hang nicht erbohrt. Der Sapropel S4 am 
Eratosthenes Seamount wurde nicht beprobt. Die Sauerstoff-Isotopendaten der Bohrung 975B (*) 
stammen von Bemasconi & Pika-Biolzi (unveröff.) und Pierreet al. (In Vorher.). 
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Abb. 4.7: Fortsetzung der U"" Ergebnisse derbeprobten Sapropele. Die Sauerstoff-Isotopendaten im 

















~·~ ~ ! 
rl; i 
r • , 
1_-----'----....j __ ~---· 
5 !So(%. PDB)• 
G. bulloili~s 
l;k' 37 







' '. ~ • "" I I • -~ 
., 
' I '· . ' ' 
•• 
I, : : 




Abb. 4.7: Fortsetzung. 
9748- Tyrr~11i$chu Mur 
uk'31 
"' " "' " 







• I I \ 1921 )J • 
ct' I I .. ~ 
.11 I l 
i I ' 19Jl l 
"' 


















' ± • Jll ~
lll [ 
a, i I I I 
I 


















' " ' St8o(%..POB) 
G.n.ba 
"' 










Abb. 4.7: Forto;etzung. 
Regionale Trends der rf" Entwicklung im östlichen und westlichen Mittelmeer 
Um die regionale U",, Entwicklung im Untersuchungsgebiet darzustellen, sind in Abb. 4.8 durch-
schnittliche U",, Werte derbeprobten Sapropele berechnet. Die Standardabweichungen der U'·" Wer-
te innerhalb des Sapropels liegen insgesamt zwischen null und maximal 0,077. Ausnahmen bilden 
hierzu die Sapropele SO-I und SO-ll im Kern KCOl/B, in denen Standardabweichungen von maximal 
0,113 und 0,131 vorliegen. 
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Abb.4.8: Darstellung durchschnittlicher U''"-Indexe derbeprobten Sapropele der Bohrungen im west-
lichen und östlichen Mittelmeer. 
Bei dem Vergleich zeitgleicher Sapropele fällt auf, daß im Gebiet des östlichen Mittelmeer-
beckens der U",, Index in den interglazialen Sapropelen SI, S5 und S9 von der westlichen Lokation 
(Pisano Plateau) zur östlichen hin (Eratosthenes Seamount) zunimmt. Dagegen ist der Gradient in den 
interglazialen Sapropelen S3, S7 und S8 umgekehrt, die Werte nehmen nach Westen hin zu. 
Korrelationen einzelner Sapropele vom östlichen Mittelmeerbecken zum Balearen Hang sind für 
die Sapropele S5 (501), S6 (505), S7 (506) und S9 (507) möglich (vgl. Abb. 4.5 und 4.6). Im Falle des 
Sapropels S5 liegt der durchschnittliche U''" Wert nicht wie aus dem Trend der S5 Sapropele der 
Bohrungen am Pisano Plateau und am Eratosthenes Seamount zu erwarten wäre, niedriger, sondern 
mit einem Wert von 0,759 ähnlich wie der am Eratosthenes Seamount. Die U",, Werte des Sapropels 
S6 am Balearen Hang liegen mit einem durchschnittlichen Wert von 0,492 ähnlich wie der am Eratos-
thenes Seamount (0,489) und der am Pisano Plateau (0,492). Im Falle des Sapropels S7 setzt sich der 
beobachtete Trend zunehmender U",, Werte vom Eratosthenes Seamount bis zum Pisano Plateau auch 
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am Balearen Hang fort. Der U'",,Gradient beträgt vom Eratosthenes Seamount bis zum Balearen Hang 
0,112. Der im östlichen Mittelmeerbecken beobachtete Trend zunehmender u•·" Werte vom Pisano 
Plateau bis zum Eratosthenes Seamount zur Bildungszeit des Sapropels S9 wird durch die beobachte-
ten U'",, Werte am Balearen Hang unterstützt. Es wird ein kontinuierlicher Anstieg im U'",, Index von 
0,702 (Balearen Hang) auf 0,736 (Pisano Plateau) bis auf 0,774 (Eratosthenes Seamount) beobachtet. 
Der u•· Gradient im Sapropel S9 beträgt somit vom Balearen Hang bis zum Eratosthenes Seamount 
l7 
0,072. 
Der glaziale Sapropel S6 dokumentiert sich mit den niedrigsten und regional einheitlichsten U'",, 
Werten. Durchschnittliche U",, Werte für den Sapropel S6 liegen im Gebiet des Eratosthenes Sea-
mount bei 0,490, im Gebiet des Pisano Plateaus bei 0,502 und am Balearen Hang bei 0,492. Ähnlich 
niedrige U",, Werte werden zur Bildungszeit des Sapropels SO-I am Pisano Plateau bobachtet, die bei 
0,522 liegen. 
Der regionale Vergleich der U",, Werte älterer Sapropele S ll, S 12 und SO-ll, zeigt einheitlich 
hohe U",, Werte während der Bildung des Sapropels SI! im Tyrrhenischen Meer und am Pisano Pla-
teau, die durchschnittlich bei 0,712 und 0,705 liegen. Der größte U'., Gradient zwischen den Gebieten 
Balearen Hang und Pisano Plateau liegt mit 0,082 während der Bildung des Sapropels Sl2 vor. 
4.3.3. Fluktuation der Konzentrationen von TOC, CaCO,, Alkenonen und des ö"C Signals in 
Sapropelen 
TOC- und Alkenonkonzentrationen erlauben Rückschlüsse auf Änderungen der biologischen 
Produktivität zur Bildungszeit der Sapropele. CaCO,-Konzentrationen geben zusätzliche Anhalts-
punkte hinsichtlich möglicher diagenetischer Veränderungen. Die Abnahme im ö"C Isotopensignal 
planktischer Foraminiferen wird generell auf Auftriebsprozesse nährstoffreichen Wassers zurückge-
führt, das an "C Isotopen verarmt ist (Berger et al., 1978; Curry et al., 1992). Da organisches Mate-
rial, das von Algen im Meer gebildet wird, um etwa 20'/co an "C Isotopen verarmt ist, führt die Bil-
dung organischen Materials durch Photosynthese zu einer Anreichcrung von ''C Isotopen im Wasser, 
während Oxidationsprozesse zu einer Verarmung von ''C Isotopen führen. Fontugne & Calvert (1992) 
beobachteten leichtere ö"C Werte der planktischen Foraminifere G. ruber in Sapropelen des östlichen 
Mittelmeeres als in anderen marinen Gebieten und führten diese Änderung auf eine mögliche verän-
derte Isotopenzusammensetzung des gelösten anorganischen Kohlenstoffs im Mittelmeer zurück. 
Eine Änderung der C-Isotopenzusammensetzung wäre auch durch die Vermischung mit Frischwasser 
möglich. Da Frischwasser relativ zu Meerwasser an "C Isotopen verarmt ist, würde ein Frischwasser-
eintrag zu leichteren ö"C Werten im marinen Oberflächenwasser führen. 
Exemplarisch werden am Kern KC20B (Eratothenes Searnount) die Unterschiede in den CaCO,, 
TOC und Alkenonkonzentrationen sowie die ii"C Fluktuationen der Sapropele S l bis S l 0 beschrieben 
(Abb. 4.9). Anschließend werden regionale Konzentrationsgradienten an vier Sapropelen vom Eratos-
thenes Seamount im Osten bis zum Balearen Hang im Westen erläutert (Abb. 4.1 0). 
KC20B - Eratosthenes Seamount 
Die CaCO,-Konzentrationen im Kern KC20B schwanken in den beprobten Sapropelen zwischen 
25,66 Gew.% und 62,18 Gew.% (Abb. 4.9). Die Fluktuationen der CaCO,-Konzentrationen unter-
scheiden sich in den einzelnen Intervallen deutlich voneinander, wobei in den Sapropelen S l, S3, S6, 




TOC-Konzentrationen beobachtet werden, verglichen mit Messungen außerhalb der TOC "Peaks". 
Die TOC-Konzentrationen liegen ohne große Fluktuationen im Sapropel SI bei maximal 1,41 
Gew.%, im Sapropel 53 bei 1,02 Gew.%, im Sapropel 56 bei 1,24 Gew.%, im Sapropel 59 bei 1,47 
Gew.% und im SIO bei 1,21 Gew.%. Alkenonkonzentrationen (in pg) normalisiert auf Gramm TOC 
zeigen im SI und 53 keine auffälligen Umschwünge und konnten außerhalb der Bereiche mit 
erhöhten TOC-Konzentrationen z.T. nicht mehr gemessen werden. Von allen beprobten Intervallen 
zeigen die o"C Änderungen in den Sapropelen SI, 53 und 59 die geringsten Amplituden. 
Im Sapropel 55 werden die größten Konzentrationsunterschiede im CaCO, Gehalt beobachtet. Die 
deutliche Abnahme der CaCO,-Konzentrationen von 60,99 Gew.% unterhalb des Sapropels auf 26,24 
Gew.% im Bereich der Sapropelbasis, erfolgt parallel zu einem stufenweisen Anstieg in den TOC-
Konzentrationen von 0,12 Gew.% unterhalb des Sapropels auf 1,94 Gew.% im Bereich der 
Sapropelbasis bis auf maximal 4,52 Gew.% im mittleren Bereich des Sapropels 55. Trotz dieser 
markanten Änderung folgen die Alkenonkonzentrationen dem Trend nach zwar der TOC Kurve, 
deutlich höhere Alkenonkonzentrationen können jedoch nicht beobachtet werden. Die o"C Werte 
nehmen parallel zu den sprunghaft ansteigenden TOC-Konzentrationen und abnehmenden CaCO,-
Konzentrationen um maximal 1,52%o PDB ab und steigen außerhalb erhöhter TOC-Konzentrationen 
wieder von -0,52%o PDB auf +0,40%o PDB an. Die o"C Werte vor und nach dem Bereich erhöhter 
TOC-Konzentrationen sind etwa identisch. 
Der Sapropel 56 ist durch relativ niedrige TOC-Konzentrationen und geringer TOC Fluktuatio-
nen gekennzeichnet. Maximale TOC-Konzentrationen liegen zwar nur bei 1,24 Gew.%, heben sich 
dennoch deutlich von den Hintergrundkonzentrationen, die bei 0,25 Gew.% liegen, ab. Die CaCO,-
Konzentrationen zeigen ähnlich wie im SI und 53 keine großen Änderungen und liegen zwischen 
45,82 Gew.% und 52,06 Gew.%. Obwohl die TOC-Konzentrationen relativ niedrig sind, läßt sich ein 
sprunghafter Anstieg in den Alkenonkonzentrationen von 17,9 pg/g TOC unterhalb des Sapropels S6 
auf 268,5 pg/g TOC beobachten. Innerhalb des Sapropels 56 schwanken die Alkenonkonzentrationen 
zwischen 148,5 pg/g TOC und 308,3 pg/g TOC. Die o"C Kurve zeigt ähnlich wie in den Sapropelen 
SI und 53 kaum Änderungen, verglichen mit der o"C Amplitude im Sapropel 55. Werden unterhalb 
der Sapropelbasis zunächst leicht ansteigende o"C Werte beobachtet, sinken diese im unteren Bereich 
des Sapropels bis auf -0,21%o PDB ab. Anschließend steigen die o"C Werte wieder und liegen im 
Durchschnitt bei +0,19%o PDB. 
Die Sapropele 57 und 58 sind wie der 55 durch einen sprunghaften Anstieg der TOC-Konzentra-
tion gekennzeichnet, verbunden mit einer kontinuierlichen Abnahme (57) oder größeren Fluktu-
ationen (58) in den CaCO,-Konzentrationen. Die Alkenonkonzentrationen dokumentieren ebenfalls 
deutliche Konzentrationsänderungen, die im Sapropel 57 etwas versetzt zur TOC Kurve verlaufen 
und im Sapropel 58 ähnlich wie die CaCO,-Konzentrationen größeren Schwankungen unterliegen. 
Die o"C Werte nehmen im Sapropel 57 parallel zum TOC Anstieg um 0,95%o PDB ab und zeigen im 
Sapropel 58 größere Fluktuationen. 
Im Sapropel 59 nehmen die TOC-Konzentrationen kontinuierlich bis maximal 1,47 Gew.% zu. 
Ähnlich wie in den Sapropelen SI, 53 und S6 ändern sich die CaCO,-Konzentrationen im Sapropel 
59 nur geringfügig. Der TOC ,,Peak" korreliert mit höchsten Alkenonkonzentrationen, die jedoch nur 









(%o PDD) G. ruber 
5 0 100 200 300 -2 -1 
20 30 40 50 60 10· -..;_' ~~~3 ~""""' ,:;."'"""cm'T"'"'l"""'"""~ 0.6 r-
0 
: 
Ii" ~ ·~ :g 0. 7 l ~ ~ 
" ;::
c 
























Abb. 4.9: Eratosthenes Seamount, Kern KC20B. Schwankungen von CaCO,, TOC, Alkenonen und 
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Der Sapropel SIO ist wie die Sapropele SI und S3 durch niedrige TOC-Konzentrationen mit 
geringer Fluktuation und einheitlichen CaCO,-Konzentrationen gekennzeichnet, wohingegen die Al-
kenonkonzentrationen sprunghaft noch unterhalb der Sapropelbasis ansteigen und Konzentrationen 
von bis zu 181,2 Jlg/g TOC erreichen. Die Abnahme der ö"C Werte, die wie die Alkenonkonzentrati-
onen bereits vor dem Anstieg der TOC-Konzentrationen beginnt, zeigt innerhalb des Sapropels grös-
sere Schwankungen, wobei im unteren Bereich des Sapropels das ö"C Signal jedoch vorübergehend 
zu schwereren ö"C Werten wechselt. 
Regionale Gradienten in den Konzentrationen von TOC, CaCO,, Alkenonen und o"C Fluktuationen 
Wurden in Abb. 4.9 am Beispiel des Sedimentkerns KC20B im Gebiet des Eratosthenes Sea-
mount die Ergebnisse der relativen Konzentrationsänderungen von TOC, CaCO, und Alkenonen er-
läutert sowie die Fluktuationen des ö"C Signals planktischer Foraminiferen erklärt, so sollen im fol-
genden TOC-, CaCO,-, Alkenonkonzentrationen und ö"C Fluktuationen exemplarisch an den zeit-
gleichen Sapropelen S5, S6, S7 und S9 in einem regionalen Vergleich zwischen westlichem und östli-
chem Mittelmeer dokumentiert werden (Abb. 4.10). 
Die Zeit vor 124 ka, in der sich im Mittelmeer der Sapropel S5 gebildet hat (Lourens et al., 
1996), ist von Interesse, da sich zu dieser Zeit das globale Klima von einem glazialen Maximum vor 
etwa 132 ka zu einem interglazialen Maximum entwickelt hat. Die Temperaturbedingungen während 
dieses interglazialen Maximums zur Bildungszeit des Sapropels S5 waren mit den heutigen ver-
gleichbar oder sogar wärmer als heute (Erniliani, 1966; Shackleton, 1969). Verglichen zu dem Sapro-
pel, der sich während eines "Klimaoptimums" gebildet hat, wird der glaziale Sapropel S6 untersucht, 
um glaziale/interglaziale Unterschiede herauszuarbeiten. Inwiefern sich die interglazialen Bedingun-
gen des Sauerstoff-Isotopenstadiums 5 auch in den Sapropelen, die sich während Stadium 7 gebildet 
haben ähneln, wird in den Sapropelen S7 und S9 untersucht. 
Die TOC-Konzentrationen steigen im Sapropel S5 von Westen nach Osten von durchschnittlich 
1,47 Gew.% am Haiearen Hang und 3,02 Gew.% am Pisano Plateau (de Lange, unveröff.) bis auf 3,30 
Gew.% am Eratosthenes Seamount an. Somit haben sich die TOC-Konzentrationen in den S5 Sapro-
pelen von der westlichsten Bohrung bis zur östlichsten Bohrung etwa verdoppelt. 
Im regionalen Vergleich zeigt der Sapropel S6 am Haiearen Hang durchschnittliche TOC-
Konzentrationen, die bei 1,17 Gew.% liegen, am Pisano Plateau bei durchschnittlich 2,30 Gew.% (de 
Lange, unveröff.) und im Gebiet des Eratosthenes Seamounts bei 0,97 Gew.%. 
Der Unterschied in den TOC-Konzentrationen zwischen dem interglazialen Sapropel S5 und dem 
glazialen Sapropel S6 ist im Gebiet des Eratosthenes Seamounts größer als am Haiearen Hang. Die 
TOC-Konzentrationen im glazialen Sapropel betragen am Eratosthenes Seamount durchschnittlich 
nur noch etwa ein Drittel von den TOC-Konzentrationen im Sapropel S5. Am Haiearen Hang lassen 
sich kaum Unterschiede in den TOC-Konzentrationen zwischen interglazialem und glazialem 
Sapropel beobachten. Die TOC-Konzentrationen der interglazialen Sapropele S7 und S9 sind am 
Eratosthenes Seamount mit durchschnittlichen Werten von 2,04 Gew.% (S7) und 1,24 Gew.% (S9) 
doppelt so hoch wie in den Sapropelen am Haiearen Hang. Dort liegen die TOC-Konzentrationen nur 
bei 1,24 Gew.% (S7) und bei 0,60 Gew.% (S9). 
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Abb. 4.10: Regionaler Vergleich der Konzentrationsmessungen von CaCO, (offene Kreise), TOC (ge-
füllte Kreise), Alkenonen (gefüllte Kreise) und o"C Signalen planktischer Foraminiferen (offene 
Vierecke) am Beispiel der Sapropele S5, S6, S7 und S9. Repräsentativ für das östliche Mittelmeer 
wurde der Sedimentkern am Eratosthenes Seamount (KC20B) untersucht. Für das westliche Mittel-
meer wurden die zeitlich korrelierenden Sapropele des Sedimentkerns am Balearen Hang (975B) 
untersucht. 
Die Konzentrationen an CaCO,Iiegen in den Sapropelen am Balearen Hang (S5, S6, S7 und S9) 
generell einheitlich vor mit durchschnittlichen Werten von 42,57 Gew.% (S5), 38,29 Gcw.% (S6), 
45,73 Gew.% (S7) und 48,06 Gew.% (S9). Am Eratosthenes Seamount liegen die durchschnittlichen 
CaCO,-Konzentrationen bei 35,54 Gew.% (S5), 49,73 Gew.% (S6), 34,33 Gew.% (S7) und bei 42,67 
Gew.% (S9). Im Sapropel S5 am Eratosthenes Seamount wird ein deutlicher Anstieg in den Ca CO, -
Konzentrationen von der Sapropelbasis bis zum Top des Sapropels und darüber hinaus beobachtet. Im 
glazialen Sapropel S6 bildet sich kein Trend zunehmender oder abnehmender CaCO,-Konzentrati-
onen aus. Verglichen mit den CaCO,-Konzentrationen am Balearen Hang, die bei durchschnittlich 
38,29 Gew.% liegen, sind die CaCO,-Konzentrationen am Eratosthenes Seamount mit durchschnitt-
lich 49,73 Gew.% deutlich höher. Die CaCO,-Konzentrationen der interglazialen Sapropele S7 und S9 
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am Balearen Hang liegen verglichen mit den CaCO,-Konzentrationen am Eratosthenes Seamount 
etwas höher. 
Die Alkenonkonzentrationen im Sapropel S5 liegen am Balearen Hang bei durchschnittlich 57,1 
pg/g TOC und am Eratosthenes Seamount bei 36,4 pg/g TOC. Der beobachtete zunehmende Trend 
der TOC-Konzentrationen von Westen nach Osten während der Bildung des Sapropels SS wird somit 
nicht in den Alkenonkonzentrationen beobachtet. Auffällige regionale Unterschiede in den Alkenon-
konzentrationen dokumentieren sich jedoch während der Bildung des Sapropels S6. Die Alkenonkon-
zentrationen steigen von 68,9 pg/g TOC am Balearen Hang auf 215,8 pg/g TOC am Eratosthenes 
Seamount. Verglichen mit den Alkenonkonzentrationen im Sapropel SS liegen diese im Sapropel S6 
am Eratosthenes Seamount 6-fach erhöht vor. Bei dem Vergleich der TOC- und Alkenonkonzentra-
tionen der Sapropele SS und S6 am Eratosthenes Seamount fällt weiterhin auf, daß hohe TOC-
Konzentrationen nicht unbedingt mit hohen Alkenonkonzentrationen einhergehen. Besonders 
auffällige Trends in den interglazialen Sapropelen S7 und S9, die von den Beobachtungen der 
Sapropele SS und S6 abweichen, liegen nur für den Sapropel S7 vor. Die Alkenonkonzentrationen 
innerhalb des Sapro-pel S7 liegen am Eratosthenes Seamount mit Werten von 96,9 pg/ g TOC deutlich 
höher als am Bale-aren Hang (66,5pg/g TOC). 
Die o"C Werte im Sapropel SS betragen am Balearen Hang durchschnittlich -0,84%o PDB, am 
Pisano Plateau durchschnittlich -0,39%o PDB (-0,17 bis -0,69%o PDB, vgl. Tab. 2, Anhang) und am 
Eratosthenes Seamout maximal -I,IO%o PDB und durchschnittlich bei -0,61%o PDB. Da die o"C 
Werteam Balearen Hang (Bernasconi & Pika-Biolzi, unveröff; Pierreet al., einger.) jeweils im Rand-
bereich des Sapropels gemessen wurden, ist es nicht sicher, inwiefern dieser durchschnittliche o"C 
Wert tatsächlich den des gesamten Sapropels dokumentiert. Es liegen dennoch Anzeichen vor, daß 
das o"C Signal im Sapropel SS von Westen nach Osten negativer wird. o"C Messungen im Sapropel 
S6 am Balearen Hang fehlen. Daher ist ein regionaler Vergleich zwischen westlichem und östlichem 
Mittelmeerbecken nicht möglich. Es fällt jedoch auf, daß die o"C Werte im Sapropel S6 am Eratos-
thenes Seamount nur geringe Fluktuationen zeigen und mit einem durchschnittlichen Werte von 
+0,17%o PDB positivere Werte aufweisen, verglichen mit den anderen interglazialen o"C Werten. Die 
interglazialen Sapropele S7 und S9 zeigen am Eratosthenes Seamount durchschnittliche o"C Werte 
von -0,13%o PDB (S7) und 0,03%o PDB (S9). 
Aus diesen regionalen Vergleichen läßt sich schließlich folgern, daß die TOC- und Alkenonkon-
zentrationen der Sapropele SS, S6, S7 und S9 im Osten deutlich höher liegen als im Westen. Maxi-
male TOC-Konzentrationen werden in den interglazialen Sapropelen SS und S7 beobachtet. Höchste 
Alkenonkonzentrationen verbunden mit großen Fluktuationen werden am Eratosthenes Seamount in 
den Sapropelen S6 und S7 beobachtet. Die CaCO,-Konzentrationen liegen in den Sapropelen sehr ein-
heitlich vor, und größere Gradienten lassen sich nur parallel mit deutlich höheren TOC-Konzentrati-
onen beobachten, wie z.B. im Sapropel SS und S7 am Eratosthenes Seamount. In allen Sapropelen 
nehmen die o"C Werte der planktischen Foraminiferen G. ruber und G. bulloides mit ansteigenden 
TOC- und/oder Alkenonkonzentrationen ab. Größte Amplituden von bis zu 2%o werden in den inter-
glazialen Sapropelen SS und S7 am Eratosthenes Seamount beobachtet. Die o"C Signale im glazialen 
Sapropel S6 am Eratosthenes Seamount dokumentieren die positivsten Werte. 
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4.4. Diskussion 
Bei der Anwendung U",, • abgeleiteter Paläotemperaturen muß im Rabmen ihrer Interpretationen 
der mögliche selektive Abbau höher ungesättigter Alkenone besonders in postsedimentär oxidierten 
Sedimenten berücksichtigt werden. Neuere Untersuchungen von Ficken & Farrimond (1995) und 
Flügge (1997) zeigen einheitlich, daß Oxidationsprozesse einen Einfluß auf den U'" Index haben und 
somit rekonstruierte Paläotemperaturen fehlerhaft in oxidierten Sedimenten sein können (vgl. S.14). 
Solch ein Fehler bedingt durch oxidativen Abbau der Alkenone führt dazu, daß höhere Paläotempera-
turen rekonstruiert werden, da höher ungesättigte Alkenone aufgrund ihrer höheren Reaktivität 
schneller abgebaut werden. Der oxidative Artefakt ist jedoch nur in Gebieten mit generell niedrigen 
Alkenonabbildungstemperaturen von Bedeutung. Mehrere Untersuchungen an Sapropelen des Mit-
telmeeres beweisen, daß fortschreitende postsedimentäre Oxidationsvorgänge des organischen Mate-
rials ("burn down") den ursprünglichen Sapropel S l mit seinen charakteristischen Merkmalen (z.B. 
deutlich höhere TOC-Konzentrationen) von oben nach unten verändert haben (z.B. de Lange et al., 
1989; Pruysers et al., 1993 u.a.). Bezogen auf die in dieser Studie vorgestellten Untersuchungen kön-
nen möglicherweise rekonstruierte Paläotemperaturen aus Bereichen oberhalb der Sapropele Fehler 
beinhalten. Da vermutet wird, daß dieser Fehler in den Paläotemperaturabschätzungen nur gering ist, 
eine Abschätzung über die Größenordnung des Oxidationseinflusses auf den U'",, Index jedoch nicht 
möglich ist, bleiben Temperaturen aus den Bereichen, in denen postsedimentärer oxidativer Abbau 
möglicherweise stattgefunden haben könnte, für nachfolgende paläoozeanographische Interpretatio-
nen unberücksichtigt. 
Alle ermittelten U'",, Werte wurden mit der Regressionsgleichung von Prabl et al. (1988) in 
Oberflächentemperaturen (SST) umgerechnet. Die kürzlich für das Mittelmeer kalibrierte Alkenon-
temperaturgleichung (Ternois et al., 1997) ist in ihrer Anwendung nur für Temperaturbereiche von 13 
bis I9°C (U'",, Bereich: 0,3 bis 0,55) geeicht. Da Sedimente dieser Studie höhere U'",, Werte auf-
weisen, werden Alkenontemperaturen, die mit der Mittelmeer- Alkenontemperaturgleichung berech-
net würden, nur vergleichend in der Diskussion um Paläotemperaturen und -salinitäten hinzuge-
zogen. 
In der folgenden Diskussion zu den rekonstruierten Paläotemperaturen (SST) wird zunächst die 
SST Entwicklung innerhalb der einzelnen Sapropele im westlichen und östlichen Mittelmeer erläu-
tert. Danach wird ein synoptischer Vergleich der regionalen SST Gradienten zwischen den östlichen 
(KC20B; Eratosthenes Seamount und KCOI/B; Pisano Plateau) und westlichen (975B; Balearen Hang 
und 974B; Tyrrhenisches Meer) Bohrungen angestellt. Zusammen mit den rekonstruierten Salinitäten 
werden hydrographische Gradienten erarbeitet, die während der Sapropelbildung im Mittelmeer vor-
gelegen haben. Im Anschluß werden die Ergebnisse der Konzentrationsmessungen von TOC, CaCO, 
und Alkenonen sowie die li"C Fluktuationen hinsichtlich einer erhöhten Produktivität zur Zeit der 
Sapropelbildung diskutiert. 
4.4.1. Temperaturentwicklung und regionale SST Gradienten während der Sapropelbildung 
Die rekonstruierten SST zu Beginn der Bildung des Sapropels SI am Eratosthenes Seamount und 
am Pisano Plateau weisen auf einen leichten Temperaturanstieg hin. Am Pisano Plateau werden zu-
nächst unterhalb des Sapropels abnehmende Temperaturen von !8,3°C auf 15,8°C beobachtet (Abb. 
4.11 ). Die Sapropelbildung beginnt bei relativ niedriger Temperatur von 14,8°C. Anschließend steigt 
im unteren Bereich die Temperatur bis auf 18,7°C. Nach einer kurzfristigen Temperaturabnahme lie-
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genTemperaturenohne größere Fluktuationen zwischen 17,0 und 18,4°C vor. Kurz vor dem Top des 
heute noch sichtbaren Sapropels steigt die Temperatur noch einmal kurzfristig auf 19,ooc an und liegt 
bis zum Top konstant bei t8,4°C. Die Temperaturentwicklung zu Beginn der Sapropelbildung am 
Eratosthenes Seamount beginnt mit einem Anstieg von 18,8 auf 19,2°C. Anschließend liegen kon-
stante Temperaturen von 18,6°C vor. Auch in diesem Sapropel wird kurz vor dem Top des Sapropels 
ein Temperaturmaximum von 20,1 °C beobachtet. Oberhalb dieses Maximums liegen konstante Tem-
peraturen von 19,6°C vor. 
Die rekonstruierten SST vor der Bildung des Sapropels S3 am Pisano Plateau steigen von I7°C 
bis auf 20,2°C. Im unteren Bereich des Sapropels werden höchste Temperaturen von bis zu 22,1°C 
beobachtet. Anschließend sinken die Temperaturen bis zum Top des Sapropels kontinuierlich auf 
17,2°C ab. Oberhalb des Sapropels steigt die Temperatur noch einmal kurzfristig auf 18,3°C an. Auf-
grund einer möglichen postsedimentären Veränderung des U",, Indexes beinhalten Temperatur-
schätzwerte oberhalb des Sapropels jedoch möglicherweise Fehler. Am Eratosthenes Seamount 
konnten unterhalb des Sapropels S3 keine Alkenonsignale ermittelt werden. Die rekonstruierten Tem-
peraturen liegen im Sapropel konstant bei 17,6°C. Oberhalb des Sapropels steigen sie sprunghaft auf 
20,7°C. Da solch drastischer Temperaturanstieg in keinem der anderen Sapropele, denen relativ ein-
heitliche Temperaturen vorausgingen, beobachtet wurde, läßt sich ein Oxidationseffekt in dem ermit-
telten U",, Index in diesem Sapropel nicht ausschließen. 
Der Sapropel S4, der nur in der Sedimentabfolge am Pisano Plateau erscheint, ist durch sehr ein-
heitliche Temperaturen gekennzeichnet. Unter der Sapropelbasis werden konstante Temperaturen von 
durchschnittlich 16,5°C beobachtet. Die Sapropelbildung beginnt mit einer Temperatur von 16,7°C 
und steigt in der Mitte des Sapropels auf ein erstes Maximum von 18, 7°C an. Anschließend sinkt die 
Temperatur kurzfristig auf 17 ,8°C ab und steigt dann zum Top des Sapropels wieder bis auf 18,2°C 
an. Unmittelbar oberhalb des Sapropels S4 wird zunächst die Entwicklung kontinuierlich ansteigen-
der Temperaturen aufrechterhalten, jedoch sinkt dann die Temperatur abrupt auf 16,2°C ab. 
Die Temperaturverläufe innerhalb des S5 Sapropele am Haiearen Hang, Pisano Plateau und am 
Eratosthenes Seamount sind wie in Abb. 4.11 dargestellt, zunächst recht einheitlich. Die rekonstruier-
ten Temperaturen weisen relativ zu der Zeit vor der Sapropelbildung in allen drei Bohrungen höhere 
Werte auf. Innerhalb der Sapropele werden kontinuierlich ansteigende Temperaturen beobachtet. Am 
Haiearen Hang steigen die Temperaturen im Sapropel von 20,2°C kontinuierlich auf 22,5°C. Am 
Pisano Plateau steigen die Temperaturen von 19,0°C kontinuierlich auf 21 ,8°C, und am Eratosthenes 
Seamount läßt sich !rotz zweier "Ausreißer" ein Temperaturanstieg von 21,4°C auf 22,0°C beobach-
ten. Es wird deutlich, daß der Temperaturanstieg innerhalb der S5 Sapropele sich regional unterschei-
det. In der östlichsten Bohrung beträgt er lediglich 0,6°C, wohingegen am Haiearen Hang und am 
Pisano Plateau Temperaturanstiege von 2,3 bzw. 2,8°C beobachtet werden. 
Der einzige glaziale Sapropel S6 dokumentiert sich in allen drei Bohrungen mit den niedrigsten 
Temperaturen. Vor der Bildung des Sapropels S6 werden abnehmende Temperaturverläufe beobach-
tet. Am Haiearen Hang sinkt die Temperatur von 15,9°C auf 12,8°C, steigt anschließend jedoch wie-
der leicht an. Am Pisano Plateau steigt die Temperatur unterhalb des Sapropels zunächst von 15,1 °C 
auf 17,6°C, sinkt dann jedoch auf Werte von 13, 7°C. Trotz weniger kurzfristiger Temperaturmaxima, 
die im unteren Bereich des Sapropels S6 am Pisano Plateau bei 16,5°C liegen, im mittleren Bereich 
noch bei 15,1°C und im oberen Bereich des Sapropels nur noch 14,4°C betragen, läßt sich ein stetig 
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abnehmender Temperaturverlauf beobachten, der kurz vor dem Top des Sapropels endet (Abb. 4.11). 
Am Eratosthenes Seamount sinkt die Temperatur von 16,3°C auf 13,4°C und bleiben innerhalb des 
Sapropels konstant. Kurz vor der heute noch sichtbaren oberen Grenze des Sapropels wird im oberen 
Bereich ein kurzfristiges Temperaturmaximum beobachtet, das jedoch nur bei 14,4 oc liegt. An-
schließend sinkt die Temperatur auf 12,7°C. 
Die Temperaturentwicklungen in den Sapropelen S7, S8 und S9 weisen keine grundsätzlichen 
Unterschiede zu den bereits erläuterten auf. Es scheint jedoch, daß die Temperaturfluktuationen in-
nerhalb der Sapropele S7 und S8 besonders am Eratosthenes Seamount auffälliger werden. 
Da die rekonstruierten Alkenontemperaturen auf der alkenonsynthetisierenden Prymnesiophy-
ceae E. huxleyi basieren, deren erstes Auftreten auf 268 ka vor heute angegeben wird (Thierstein et 
al., 1977), können die rekonstruierten Alkenontemperaturen der älteren SapropeleS 10 bis SO-li nicht 
von E. huxleyi abgeleitet werden. Wie bereits in Kapitel I erläutert wurde, synthetisiert auch G. oce-
anica Alkenone (Volkman et al., 1995). Das erste Auftreten von G. oceanica in Mittelmeer-Sedimen-
ten wird mit 1,72 Ma (de Kaenel & Siesser, einger.) angegeben, so daß die Alkenonsignale in den 
alten Sapropelen S 10 bis SO-li möglicherweise auf G. oceanica zurückzuführen sind. Die Tempera-
turabhängigkeit der Alkenonsignale rezenter G. oceanica ist ähnlich der der rezenten E. huxleyi (vgl. 
Kapitel I, Abb. 1.2). Daher können zumindest Temperaturtrends in den älteren Sapropelen mit in die 
Betrachtungen einbezogen werden. 
Die Temperaturentwicklungen in den Sapropelen S 10 bis SO-ll ähneln grundsätzlich den bisher 
beobachteten. Die Temperaturfluktuationen sind zur Bildungszeit des Sapropels S 10 am Eratosthenes 
Seamount sehr gering und zeigen von unterhalb der Sapropelbasis bis zum Top einen leicht abneh-
menden Trend. Die Sapropele S II im Tyrrhenischen Meer und am Pisano Plateau weisen im Bereich 
des TOC Maximums leicht ansteigende Temperaturtrends auf. Die auffälligsten Temperaturänderun-
gen werden im Sapropel SO-ll am Pisano Plateau beobachtet. Während sich die SO-ll Sapropele im 
westlichen Mittelmeer parallel zu einem leichten SST Anstieg im Oberflächenwasser bildeten, kam es 
im Gebiet des Pisano Plateaus zu einer deutlichen Temperaturabnahme. 
Die Temperaturen der beprobten Sapropele im östlichen und westlichen Mittelmeer schwanken 
somit durchschnittlich zwischen !3,3°C und 2!,6°C am Eratosthenes Seamount, zwischen 13,4°C und 
20,4°C im Gebiet des Pisano Plateaus, zwischen 17,9°C und 19,8°C im Tyrrhenischen Meer und zwi-
schen 13,4°C und 2!,2°C am Balearen Hang. Die SST Entwicklung innerhalb der Sapropele läßt sich 
nicht generell mit einem für alle Sapropele geltenden Schema beschreiben. Es werden innerhalb der 
Sapropele sowohl einheitliche SST Verläufe mit geringen Fluktuationen beobachtet, wie z.B. wäh-
rend der Bildung der Sapropele S3 (KC20B), S4, S9, S 10 und S 12 aber auch abnehmende (S3; 
KCO!/B, S6, S7; KC20B) oder leicht zunehmendeSST Verläufe (SI, S5, S7; KCOI/8, S8). 
Die durchschnittliche SST des Sapropels SI liegt bei 17,3°C am Pisano Plateau und bei !9,3°C 
am Eratosthenes Seamount. Der SST Gradient beträgt somit 2°C zunehmend in Richtung Osten und 
ist somit etwa viermal größer als der heutige Gradient zwischen beiden Gebieten (Abb. 4.12). Der 
Sapropel SI hat sich zu Zeiten gebildet als im östlichen Mittelmeer 3,0°C (Pisano Plateau) und 2,3°C 
(Eratosthenes Seamount) niedrigere Temperaturen vorlagen als heute im Jahresdurchschnitt beobach-
tet werden. 
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Abb. 4.11: Darstellung der Alkenon-SST der beprobten Sapropele der Bohrungen 975B (Balearen 
Hang), 974B (Tyrrhenisches Meer), KCOI/B (Pisano Plateau) und KC20B (Eratosthenes Searnount) 
im westlichen und östlichen Mittelmeer. Die Balken am oberen Rand der SST-Skala markieren den 
Bereich heutiger Winter- bis Sommer-SST und der SST im Jahresdurchschnitt (Pfeil). Am unteren 
Rand der SST-Skala des Sapropels SI sind die glazialen Winter- bis sommer-SST nach Thiede (1978) 
dargestellt einschließlich durchschnittlicher SST (Pfeil). Die Sapropele SI bis S8 wurden im 
Tyrrhenischen Meer nicht erbohrt. Am Balearen Hang ist der S5 der jüngste Sapropel. 
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Abb. 4.11: Fortsetzung. Die Sapropele S6, S7 und S8liegen in der Bohrung 974 nicht vor. Der Sapro-
pel S8 liegt in der Bohrung 975B nicht vor. 
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Diese Beobachtungen stimmen mit den Ergebnissen von Aksu et al. (1995) überein, die in einem 
Nord-Süd-Profil durch das Ägäische Meer an SI Sapropelen Winter- und Sommer-SST durch die 
Häufigkeitsverteilung planktischer Foraminiferen bestimmten. Die aus ihren Ergebnissen berech-
neten durchschnittlichen SST liegen für den Sapropel SI zwischen !5°C und l8°C und somit niedri-
ger als die SST im Jahresdurchschnitt, die heute im Ägäischen Meer vorliegen. Obwohl der Sapropel 
S 1 vor 8 ka (Lourens et al., 1996) und somit nach dem glazialen Maximum und nach einer kurzen 
kälteren Epoche zwischen 11 und 10 ka (Jüngere Dryas) gebildet wurde, liegen die rekonstruierten 
Alkenon-SST des Sapropels SI im Bereich rekonstruierter glazialer SST. Thiede (1978) gibt für die 
Levantinen See glaziale Winter-SST von etwa l8°C und Sommer-SST von etwa 24°C an und für das 
Ionische Meer Winter-SST von !5°C und Sommer-SST von 20°C. Die rekonstruierten Alkenon-SST 
liegen somit im Bereich rekonstruierter glazialer SST im Jahresdurchschnitt (KCOl/B; Pisano Pla-
teau) oder sogar niedriger (KC20B; Eratosthenes Seamount). Unter Berücksichtigung der Alkenon-
temperaturkalibrierungsgleichung von Temois et al. (1997) würden durchschnittliche Temperaturen 
von 20,4°C am Pisano Plateau und von 22,1 °C am Eratosthenes Seamount rekonstruiert werden. Der 
Temperaturgradient zwischen beiden Gebieten von 1,7°C wäre somit etwa dreimal höher als heute 
beobachtet wird. 
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Abb.4.12: Übersichtsdarstellung durchschnittlicher Alkenon-SST der Sapropele im Untersuchungs-
gebiet. 
Im Gegensatz zu den Bedingungen während der Bildung des Sapropels SI liegen während der 
Bildung des Sapropels S3 zwischen Pisano Plateaus und Eratosthenes Seamount inverse Temperatur-
gradienten vor (Abb. 4.12). Am Pisano Plateau werden im Sapropel S3 durchschnittlich 19,8°C beob-
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achtet, dagegen nur 17,6°C am Eratosthenes Seamount. Auch für diesen Sapropel liegen die rekon-
struierten Alkenon-SST um 0,5°C (Pisano Plateau) und um 4,0°C niedriger als rezente SST im J ah-
resdurchschnitt. 
Die durchschnittlichen SST des Sapropels S5, der während eines Klimaoptimums im Stadium 5e 
gebildet wurde, liegen bei 21,2°C am Balearen Hang, bei 20,2°C am Pisano Plateau und bei 2!,2°C 
im Gebiet des Eratosthenes Seamount. Ein SST Gradient liegt nur zwischen den beiden Gebieten des 
östlichen Mittelmeerbeckens vor und nimmt in Richtung Osten um I °C zu. Er ist somit doppelt so 
hoch wie heute (Abb. 4.12). Die globalen klimatischen Bedingungen während dieser Zeit waren den 
heutigen ähnlich oder wärmer (Emiliani, 1966). Diese Beobachtungen stimmen mit den Ergebnissen 
der Alkenonuntersuchungen überein. Die durchschnittlichen Alkenontemperaturen des Sapropels S5 
im östlichen Mittelmeer liegen im Bereich rezenter Jahresdurchschnittstemperaturen. Am Baleraren 
Hang liegen die rekonstruierten SST dagegen um 2,2°C höher als rezente Jahresdurchschnittstempe-
raturen. Die Bildungszeit des Sapropels S5 (124 ka, Laurenset al., 1996) ist auch eine Zeit, in der der 
Meeresspiegel höher war als heute (z.B. Shackleton & Matthews, 1977). Die Beobachtung, daß so-
wohl am Balearen Hang im Westen als auch am Eratosthenes Seamount im Osten zur Zeit der Bil-
dung des Sapropels S5 gleiche SST vorgelegen haben, könnte entweder auf sehr einheitliche SST im 
Mittelmeer zurückzuführen sein oder auf eine lokale Erwärmung im Gebiet des Balearen Hanges, 
zumal heute zwischen beiden Gebieten ein SST Gradient von etwa 2°C zunehmend in Richtung Osten 
besteht. 
Die SST der einzigen glazialen S6 Sapropele dokumentieren die niedrigsten Temperaturen aller 
untersuchten Sapropele und zugleich die regional einheitlichsten. Ein offensichtlicher Temperatur-
gradient läßt sich nicht erkennen. Am Balearen Hang (975B) liegen durchschnittlicheSST von 13,4°C 
vor, am Pisano Plateau (KCOl/B) 13,4°C vor und am Eratosthenes Seamount (KC20B) nur 13,3°C. 
Somit sind die rekonstruierten SST in den S6 Sapropelen um 5,6°C (975B), 6,9°C (KCOI/B) und um 
8,3°C (KC20B) niedriger als rezenteSST im Jahresdurchschnitt. 
Die rekonstruierten SST der S7 Sapropele betragen am Balearen Hang, Pisano Plateau und Era-
tosthenes Seamount durchschnittlich 21,1 °C, 20,4°C und 17,8°C. Der Gradient ist somit 3,3°C zu-
nehmend in Richtung Westen und invers relativ zu heutigen SST Gradienten. Ähnlich wie bereits in 
den Sapropelen S3 und S5 beobachtet, liegen die SST des Sapropels S7 zumindest nur für das Gebiet 
des Pisano Plateaus etwa im Bereich rezenter jahresdurchschnittlicher SST. 
Deutlich niedrigere SST, aber ebenfalls inverse SST Gradienten werden zur Zeit der Bildung des 
Sapropels SS beobachtet, mit durchschnittlich nur noch 15,TC am Pisano Plateau und 14,5°C am 
Eratosthenes Seamount vor. Die rekonstruierten SST des SS liegen somit um 4,6°C (KC01/B) und um 
7,1 oc (KC20B) niedriger als rezenteSST im Jahresdurchschnitt. 
Die SST Bedingungen während der Bildung des Sapropels S9 liegen am Balearen Hang durch-
schnittlich bei nur 19,5°C, am Pisano Plateau bei 20,5°C und am Eratosthenes Seamount bei 21,6°C. 
Die rekonstruierten SST stimmen mit den rezenten SST im Jahresdurchschnitt überein (Eratosthenes 
Seamount) oder liegen um 0,5°C (Balearen Hang) und 0,2°C (Pisano Plateau) höher. Der SST Gra-
dient zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount beträgt 2,1 °C zunehmend in Richtung 
Osten. 
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Ein offensichtlicher regionaler Temperaturgradient für den Sapropel S 11 zwischen Tyrrheni-
schen Meer und Pisano Plateau kann nicht beobachtet werden. Es liegen zwischen Tyrrhenischen 
Meer und Pisano Plateau einheitliche SST Bedingungen vor. Aus den Temperaturrekonstruktionen 
des Sapropels S 12 dokumentiert sich zwischen Haiearen Hang und Pisano Plateau ein Temperatur-
gradient von 2,4°C zunehmend in Richtung Osten. Im Gegensatz zu den Verhältnissen während der 
Bildung des Sl2 haben wahrscheinlich während der Bildung des Sapropels SO-ll zwischen Balearen 
Hang und Pisano Plateau inverse Temperaturgradienten vorgelegen. 
Interpretation der beobachteten SST Gradienten aus der Sicht heutiger Zirkulationsprozesse 
Wie aus Abb. 4.12 hervorgeht, wird heute zwischen Haiearen Hang und Eratosthenes Seamount 
ein SST Gradient von 2°C zunehmend in Richtung Osten beobachtet. Vom Gebiet des Pisano Plateaus 
bis zum Eratosthenes Seamount nehmen die SST um 0,5°C nach Osten zu. Im Tyrrhenischen Meer 
liegen heute, im Vergleich der untersuchten Gebiete die niedrigsten Temperaturen vor. Der Vergleich 
dieser rezenten Bedingungen mit den Verhältnissen zur Zeit der Sapropelbildung zeigt, daß der rezent 
vom Haiearen Hang zum Eratosthenes Seamount zunehmende SST Verlauf und SST Gradient von 
2°C nicht mit den Beobachtungen während der Sapropelbildung übereinstimmt. Ähnliche SST Ver-
läufe wie sie heute im Mittelmeer vorliegen, dokumentieren sich nur in den Sapropelen SI und S9, in 
denen die SST in Richtung Osten zwar zunehmen, die SST Gradienten zwischen den Gebieten Pisano 
Plateau und Eratosthenes Seamount jedoch viermal (SI) bzw. doppelt (S9) so hoch sind verglichen 
mit dem rezenten SST Gradienten zwischen beiden Gebieten (0,5°C). Die zwischen Pisano Plateau 
und Eratosthenes Seamount beobachtete ansteigenden SST dokumentiert sich auch im Sapropel S5. 
Die regionale Besonderheit innerhalb dieses Sapropels zeigt sich jedoch am Haiearen Hang, wo auf-
fällig hohe SST von durchschnittlich 21 ,2°C angezeigt werden. Dies bedeutet, daß am Haiearen Hang 
zur Zeit der Bildung des Sapropels S5 (während des Klimaoptimums im Stadium 5e) wahrscheinlich 
ähnliche Temperaturverhältnisse vorgelegen haben wie am Eratosthenes Seamount im Osten. Liegen 
im Jahresdurchschnitt im östlichen Mittelmeer während der Bildung des Sapropels S5 ähnliche SST 
vor wie heute, werden am Balearen Hang 2,2°C höhere SST als heute an der Oberfläche im Jahres-
durchschnitt vorliegen, angezeigt. Im Gegensatz zu den SST Verhältnissen während eines interglazia-
len Maximums (S5) zeichnen sich die SST Bedingungen während der Bildung des glazialen Sapro-
pels S6 durch einheitlich niedrigeSST Bedingungen im gesamten Untersuchungsgebiet aus. Die Tem-
peraturen liegen bei 13,3°C am Eratosthenes Seamount und bei 13,4°C am Pisano Plateau und am 
Haiearen Hang. Ein SST Gradient liegt nicht vor. Neben diesen Beobachtungen fallen die Sapropele 
S7 und S8 durch inverse SST Trends auf, d.h. die Temperaturen nehmen nach Westen zu. Die Gra-
dienten liegen bei 3.3°C im Sapropel S7 und bei I ,2°C im Sapropel S8. 
Es lassen sich nach den obigen Beobachtungen die Sapropele in drei Gruppen einteilen: I. Sa-
propele, aus Bildungszeiten, in denen SST Trends vorlagen, die den heutigen entsprechen, also von 
Westen nach Osten kontinuierlich zunahmen. Dieser Gruppe gehören die Sapropele SI, S5, S9 und 
möglicherweise auch Sl2 an. 2. Sapropele S3, S7, S8 und möglicherweise S0-11, die sich gebildet 
haben, als inverse SST Trends zwischen östlichem und westlichem Mittelmeer vorlagen. 3. Sapropele 
S6 und S II, aus einer Zeit, in der wahrscheinlich sehr einheitliche SST Bedingungen im gesamten 
Untersuchungsgebiet vorlagen. 
Vergleicht man "normale" SST Trends (SI, S5, S9 und Sl2) mit den heutigen lokalen ozeani-
schen Verhältnissen im Mittelmeer, läßt sich ein deutlich größerer SST Gradient zwischen den Gebie-
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ten Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount am ehesten durch den Einfluß kalter Wassermassen 
auf das Gebiet am Pisano Plateau erklären. Die Herkunft dieser kalten Wassermassen wird aus der 
Adria vermutet. Die Oberflächenzirkulation in der Adria ist heute durch einen großräumig, zyklonisch 
drehenden Wirbel (Abb. 4.3) mit einem nördlichen Einstrom entlang der Küste im Osten und einem 
südlichen Ausstrom entlang der Küste Italiens im Westen charakterisiert (Orlic et al., 1992). Die 
Wassermassen, die sich entlang der Westküste in Richtung Süden ausbreiten, sind in ihren charakte-
ristischen Eigenschaften stark von den Wassermassen des Po beeinflußt und vermischen sich im 
Gebiet des Pisano Plateaus (KCOIIB) mit denen des zyklonisch drehenden Wirbels des Ionischen 
Meeres (vgl. Abb. 4.3). Im Winter bleiben diese vom Po-Abfluß beeinflußten niedrigsalinen Was-
sennassen auf das unmittelbare Küstengebiet beschränkt, breiten sich jedoch während der Sommer-
monate bis weit auf das Ionische Meer hinaus aus (Orlic et al., 1992). Die aus den SST Einzelmes-
sungen in den Sapropelen berechneten Standardabweichungen, die möglicherweise die SST Fluktua-
tionen während der Bildung des Sapropels SI dokumentieren, sind am Pisano Plateau mit 1,5°C höher 
als die am Eratosthenes Seamount (0,6°C). Diese größeren SST Fluktuationen am Pisano Plateau 
reflektieren möglicherweise den Einfluß des Adria-Ausstroms, dessen Wassermassen durch den Po-
Abfluß kalt und durch seinen niedrigen Salzgehalt an der Oberfläche bleiben. Die relativ zu heute 
höheren SST Gradienten zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount der Sapropele SI 
(2°C), S5 {J 0 C) und S9 (l,l 0 C) können ebenfalls auf einen verstärkten Einfluß durch das durch den 
Po-Abfluß modifizierte Adria-Austromwasser zurückgeführt werden. Es ist ebenso möglich, daß der 
Rückstrom rezirkulierender, wärmerer Wassermassen aus dem Osten (Levantinisches Becken) zur 
Bildungszeit der Sapropele S !, S5 und S9 langsamer verlief und die SST im Gebiet des Pisano Pla-
teaus, die zusätzlich durch Wassermassen des Po beeinflußt sind, somit relativ niedriger lagen, und 
sich der SST Gradient zwischen beiden Gebieten vergrößerte. Andererseits könnte der divergenzge-
triebene Auftrieb kälterer Wassermassen im zyklonisch orientierten Wirbel im Gebiet des Pisano 
Plateaus die SST erniedrigt haben (vgl. Abb. 4.3). Ein verstärkter Einfluß durch festländischen Ab-
fluß oder auch durch den Auftrieb kälterer Wassermassen innerhalb zyklonischer Wirbel auf das Ge-
biet des Pisano Plateaus läßt sich aus der Rekonstruktion von Salinitäten und Salinitätsgradienten 
zwischen beiden Gebieten ableiten. 
Inverse SST Trends zwischen den Gebieten des Pisano Plateaus und des Eratosthenes Seamounts 
existieren heute zu keiner Jahreszeit. Jedoch werden solche Trends in den rekonstruierten SST der 
Sapropelen S3, S7, S8 und SO-ll beobachtet. Daß sich dieser Trend bis ins westliche Mittelmeer fort-
setzt, zeichnet sich im Sapropel S7 und SO-ll ab (Abb. 4.12). Inwiefern dieser Befund auch auf die 
anderen Sapropele mit inversen SST Trends angewendet werden kann, läßt sich bislang nicht bewei-
sen, da die Sapropele S3 und S8 am Balearen Hang entweder nicht gebildet wurden oder bereits voll-
ständig oxidiert sind und als Sapropel im Sedimentkern nicht erkannt wurden. Obwohl die durch-
schnittlichen SST der Sapropele S3 und S7 am Eratosthenes Seamount um 3,9°C und 3,7°C niedriger 
als rezente durchschnittliche SST in diesem Gebiet liegen, befinden sie sich jedoch noch im Bereich 
der rezenten lokalen saisonalen SST Schwankungen. Die durchschnittliche SST des Sapropels S8 im 
Gebiet des Eratosthenes Seamount liegt um 2,5°C niedriger als die lokalen Winter-SST und somit 
außerhalb der saisonalen SST Schwankungen. Die Prozesse, die zu derart niedrigen SST während der 
Interglazialzeiten (Stadium 7) zusammen mit inversen SST Trends geführt haben, sind bislang noch 
unklar. Inverse SST Trends zwischen Eratosthenes Seamount und Pisano Plateau Jassen sich nicht mit 
einem verstärkten Einfluß des Nils in Zusammenhang bringen, da frühe Untersuchungen von 
Liebmann (I 935) zeigen, daß ein verstärkter Nil-Abfluß keinen Einfluß auf die Wassertemperaturen 
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hat. Inverse SST Trends könnten jedoch durch lokalen Auftrieb kalter Tiefenwasser im Gebiet des 
Levantinischen Beckens erklärt werden. Der Auftrieb nährstoffreicher, kalter Tiefenwasser wird heute 
im Levantinischen Becken zwischen Rhodas und Zypern innerhalb eines großräumigen zyklonischen 
Wirbels beobachtet (Salihoglu et al., 1990). Ausgehend von der Annahme, daß ähnliche Verhältnisse 
auch zur Bildungszeit der Sapropele vorlagen, könnte die Advektion dieser kalten Wassermassen in 
Richtung Osten das Gebiet am Eratosthenes Seamount mit relativ kälteren Wassermassen versorgt 
haben. Weiterhin existieren ozeanische Wirbelsysteme, sogenannte "mesoscale eddies", im Gebiet 
südlich von Zypern (Robinson et al., 1987) in unmittelbarer Nähe des Eratosthenes Seamount 
(Brenner, 1989). Abhängig von ihrem Orientierungssinn handelt es sich bei diesen "mesoscale ed-
dies" um Wirbel mit zyklonischem oder antizyklonischem Drehsinn mit einem durchschnittlichen 
Radius von 12 bis 15 km (Robinson, 1987). Im Vordergrund der SST Interpretationen stehen hier die 
von Brenner (1989) beobachteten antizyklonischen Wirbel südlich von Zypern und nördlich der afri-
kanischen Küste, dem sogenannten Ägypten-Eddy im Süden und dem Zypern-Eddy im Norden. 
Der Ägypten-Eddy bildet sich heute während des Sommers wahrscheinlich durch Instabilitäten, 
die durch Wechselwirkungen der nordafrikanischen Strömung mit dem Rhodas Wirbel entstehen. Der 
Zypem-Eddy wird das ganze Jahr über beobachtet. Es wird angenommen, daß der Zypern-Eddy to-
pographisch durch die Insel Zypern, dem Eratosthenes Seamount und der libanesischen Küste auf 
seine heutige Position begrenzt bleibt (Brenner, 1989). Durch das Auftreten dieser zwei benachbarten 
antizyklonischen Wirbel bestehen außerhalb beider Wirbelsysteme Bedingungen, die zu einem diver-
genzgetriebenen Auftrieb von Wassermassen führen können und die SST erniedrigen. Wenn ähnliche 
Wirbelsysteme auch zur Zeit der Sapropelbildung im östlichen Mittelmeer vorgelegen haben, ist es 
denkbar, daß die rekonstruierten niedrigen SST der Sapropele am Eratosthenes Seamount durch re-
lativ kältere Wassermassen aus divergenzgetriebenen Auftrieb überprägt wurden. 
Die im Untersuchungsgebiet beobachteten einheitlich niedrigen SST, z.B. während der Bildung 
des glazialen Sapropels S6 (172 ka; Laurenset al., 1996) sollen mit den Verhältnissen des letzten 
glazialen Maximums vor etwa 18 ka verglichen werden. Während des letzten glazialen Maximums 
war der Meeresspiegel um etwa 120 m abgesenkt (Fairbanks, 1989) und der Wassermassenaustausch 
zwischen Mittelmeer und Nordatlantik über die Straße von Gibraltar reduziert (Bethoux, 1984). Die 
Verbindung des Mittelmeeres mit dem Schwarzen Meer war wahrscheinlich während Glazialzeiten 
unterbrochen (Schalten, 1974) oder nur durch eine Art Überlauf vorhanden, über den ein Frischwas-
sereintrag ins östliche Mittelmeer stattfand (Thunell et al., 1983). Untersuchungen von Thunell & 
Williams (1989) zeigten mit Hilfe von Sauerstoff-Isotopenmessungen an planktischen Foraminiferen, 
daß die Salinitäten während des letzten Glazials im östlichen und westlichen Mittelmeerbecken um 
etwa 2,7 bzw. 1,2 Einheiten höher waren als heute. Sie zeigen weiterhin, daß der West-Ost-Salinitäts-
gradient größer als der heutige war und eine antiästuarine Zirkulation vorlag. Größere Salinitätsgra-
dienten dokumentieren, daß wahrscheinlich eine höhere Verdunstung im Osten vorlag. Unter der An-
nahme, daß die Zirkulationsverhältnisse während des letzten Glazials auch auf die ozeanischen Ver-
hältnisse zur Bildungszeit des glazialen Sapropels S6 im Stadium 6 anwendbar sind und höhere Ver-
dunstungsraten im östlichen Mittelmeer vorgelegen haben, könnten die niedrigen SST von 13,4°C am 
Pisano Plateau bzw. 13,3°C im Gebiet des Eratosthenes Seamount möglicherweise verstärkte Kon-
vektionsprozesse dokumentieren. Bei höheren Verdunstungsraten erhöht sich die Dichte der Wasser-
massen an der Oberfläche, die dadurch absinken und durch Wassermassen aus der Tiefe mit geringe-
rer Dichte und relativ niedrigeren Temperaturen ersetzt werden. Thunell et al. (1983) zeigen jedoch 
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anband von Untersuchungen der Sauerstoff-Isotopen planktischer Foraminiferen im Gebiet des Zeus 
Plateaus (35°52'N; 20°46'E) und somit in der Nähe des Pisano Plateaus (36°40.56'N; 17° 44.3'E), 
daß zur Bildungszeit des Sapropels S6 die Oberflächensalinitäten niedriger gewesen waren. Dieser 
scheinbare Widerspruch wird im folgenden Kapitel durch die Rekonstruktion der Salinitäten zur Zeit 
der Sapropelbildung noch einmal aufgegriffen. 
4.4.2. Rekonstruktion von Salinitäten und hydrographischen Gradienten während der Sapropelbildung 
In Kapitel 4.2.2 wurde bereits die Vorgehensweise für die Paläosalinitätsberechnungen erläutert 
und mögliche Unschärfen hinsichtlich ihrer paläoozeanographischen Interpretationen diskutiert. Im 
folgenden werden zunächst die Salinitätsfluktuationen innerhalb der untersuchten Sapropele am Era-
tosthenes Seamount betrachtet. Anschließend folgt ein regionaler Vergleich der Salinitätsrekonstruk-
tionen an zeitgleichen Sapropelen. Abschließend werden im Gebiet des Eratosthenes Seamount 
durchschnittliche rekonstruierte Temperaturen und Salinitäten vor der Sapropelbildung mit den T/S 
Bedingungen zur Zeit der Sapropelbildung verglichen. An zeitlich korrelierenden Sapropelen wird ein 
Überblick über die regionalen Unterschiede der T/S Bedingungen im östlichen Mittelmeer zur Zeit 
der Sapropelbildung gegeben. Die Salinitätsentwicklung nach der Sapropelbildung wird aus zuvor 
erläuterten Gründen nicht vorgenommen (vgl. Kap. 4.2.2). 
Salinitätsfluktuationen innerhalb der Sapropele 
Da die o"OjSalinitätsbeziehung für das Mittelmeer zur Zeit der Sapropelbildung nicht bekannt 
ist, sind in der Abb. 4.13 nur maximale und minimale Salinitätsbereiche angegeben. Hierbei ist die 
rezente o"OjSalinitätsbeziehung (0,27%o o1'0 pro Salinitätseinheit; Pierre, im Druck) des Mittel-
meeres repräsentativ für Interglazialzeiten. Für Glazialzeiten wurden 0,83 bzw. l,09%o o18Ü pro Sa-
linitätseinheit angenommen (vgl. Kap. 4.2.2). Die Salinitätsberechnungen wurden getrennt vonein-
ander mit Hilfe der Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung von Prahl et al. ( 1988) und mit einer 
für das Mittelmeer (l3°C-l9°C) geeichten Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung (Ternois et al., 
1997) berechnet. Da bei der Anwendung der Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung im Mittel-
meer durchschnittlich etwa 3°C höhere Temperaturen berechnet werden, liegen berechnete Salinitäten 
um durchschnittlich 2,5 (für s=0,27), 0,8 (für S=0,83) und um etwa 0,6 (für s=l,09) höher als die 
Salinitäten, die mit Hilfe der Alkenon-Temperaturkalibrierungsgleichung von Prahl et al. (1988) 
berechnet wurden. Es wird deutlich, daß bei der Salinitätsrekonstruktion mittels der Alkenontempe-
raturen bei der Anwendung der rezenten o1'0jSalinitätsverhältnisse die größten Salinitätsfluk-
tuationen zu beobachten sind. 
Wie aus den Salinitätsrekonstruktionen hervorgeht, vollzog sich die Sapropelbildung am Eratos-
thenes Seamount nicht bei einheitlich niedrigen Salinitäten im Oberflächenwasser (Abb. 4.13). Viel-
mehr sind in allen untersuchten Sapropelen eindeutig Fluktuationen erkennbar. Unter der Annahme, 
daß zur Bildungszeit der interglazialen Sapropele SI, S3 und S5 eine o1'0jSalinitätsbeziehung ähn-
lich der heutigen vorlag, konnten diese Fluktuationen in der Salinität 2,4 (SI) bis maximal 5,5 (S5) 
betragen. Aus den Salinitätsrekonstruktionen deutet sich mit Beginn der Bildung des Sapropels SI 
eine kontinuierliche Salinitätsabnahme von 30,3 unterhalb der Sapropelbasis bis auf 28,3 im mittle-
ren Bereich an. Im oberen Bereich des Sapropels SI werden Fluktuationen beobachtet und Salinitäten 
rekonstruiert, die mit Werten von 30,5 und 30,7 vergleichbar sind mit den Salinitäten vor der Sapro-
pelbildung. 
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Da der Sapropel S3 in dieser Sedimentabfolge nur zwei Zentimeter mächtig war und unterhalb 
dieses Sapropels keine Alkenone mehr analysiert werden konnten, wurden zwar Salinitäten an zwei 
Proben berechnet (vgl. Tabelle 3, Anhang), jedoch ist es fraglich, ob diese rekonstruierten Salinitäten 
repräsentativ für den Sapropel S3 sind. Auf eine Darstellung dieses Intervalls in Abb. 4.13 wurde ver-
zichtet. 
Da unterhalb des Sapropels S5 keine Alkenone mehr zuverlässig analysiert werden konnten, läßt 
sich aus den Alkenon- und o180 Untersuchungen eine Abnahme der Salinität im Oberflächenwasser 
relativ zu der Zeit vor der Sapropelbildung für diesen Sapropel nicht ableiten. Unter der Annahme, 
daß o180 jSalinitätsbeziehung den heutigen ähnelten, lassen sich für den Sapropel S5 deutlich grös-
sere Fluktuationen in die rekonstruierten Salinitäten feststellen als zur Bildungszeit des Sapropels SI. 
Die rekonstruierten Salinitäten schwanken im gesamten Sapropel zwischen 26,2 und 31 ,4 Einheiten. 
Für die Salinitätsberechnungen des Sapropels S6 wurde eine o1'0 jSalinitätsbeziehung ange-
nommen, die für Glazialzeiten konstruiert wurden (vgl. Kapitel 4.2.2). Die rekonstruierten Salinitäten 
zur Bildungszeit des glazialen Sapropels S6 weisen auf kaum veränderte Salinitätsbedingungen rela-
tiv zu der Zeit vor ihrer Bildung hin. Es deutet sich sogar eher ein leichter Anstieg in der Salinität an 
von 35,8 vor der Sapropelbildung auf 36, I im unteren Bereich des Sapropels S6. Insgesamt liegen im 
Sapropel S6 nur geringe Salinitätsfluktuationen vor mit durchschnittlichen Schwankungen von 0,29 
(für s=0,83; n=12) und 0,22 (für s=l ,09; n~12). Durchschnittliche Salinitäten liegen im Sapropel S6 
bei 35,8 und somit um etwa 3 Salinitätseinheiten niedriger als heute im östlichen Mittelmeer. 
Aus den Salinitätsrekonstruktionen des Sapropels S7 deutet sich an, daß die Salinitäten im Ober-
flächenwasser kontinuierlich abnahmen. Diese Abnahme, die sich schon vor der Bildung des Sapro-
pels S7 andeutet, erfolgte von Salinitätswerten, die, verglichen mit den heute beobachteten Salinitäten 
im Gebiet des östlichen Mittelmeeres, deutlich niedriger liegen. Wenn eine o1'0jSalinitätsbeziehung 
angenommen wird, die der heutigen entspricht, lag die Salinität vor der Sapropelbildung bei 35,5. Es 
läßt sich demnach eine Salinitätsabnahme beobachten, die bis zu 10 Salinitätseinheiten betragen kon-
nte. Dieses Ergebnis aus dem interglazialen Sapropel S7 steht im deutlichen Gegensatz zu den Beob-
achtungen, die zuvor während der Bildung des glazialen Sapropels S6 gemacht wurden. 
Im Bildungszeitraum des Sapropels S8, bei dem zu Beginn zunächst ein sprunghafter Salinitäts-
rückgang von 27,5 auf 24,0 beobachtet wird, nehmen die Salinitäten anschließend mit größeren Fluk-
tuationen bis auf maximal29,7 wieder zu. Von diesem Maximum bei 218,9 ka sinken die Salinitäten 
kontinuierlich wieder auf Werte von 25,9 ab. Zum Top des Sapropels werden leicht ansteigende SaH-
nitäten beobachtet. 
Da der heute noch sichtbare Sapropel S9 in der Bohrung am Eratosthenes Seamount (KC20B) 
nur etwa 3 cm mächtig ist, konnten nur von zwei Proben die Salinitäten rekonstruiert werden. Die 
Frage, ob es sich bei den in Abb. 4.13 dargestellten Salinitätsbereichen für den Sapropel S9 um 
repräsentative Salinitätsrekonstruktionen handelt, kann daher nicht eindeutig geklärt werden. Es 
scheint sich jedoch aus den Salinitätsrekonstruktionen auch für diesen Sapropel anzudeuten, daß sich 
im Verlauf seiner Bildung die Salinität im Oberflächenwasser leicht verringerte. 
Da sich der Sapropel SI 0 vor 336 bis 331 ka bildete und Alkenontemperaturrekonstruktionen 
basierend auf E. huxleyi als Alkenonproduzenten nur bis 268 ka (Thierstein et al., 1977) realistisch 
sind, wurden für den Sapropel SI 0 keine Salinitäten rekonstruiert. 
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Die Hypothese, daß sich die Sapropele während deutlich niedrigerer Salinitäten im Oberflächen-
wasser gebildet haben (z.B. Williams et al., 1978; Vergnaud-Grazzini et al., 1986; Thunell et al., 
1984), stimmt generell mit den Salinitätsabschätzungen vom Eratosthenes Seamount überein. 
Vergleichend zu den Untersuchungen am Eratosthenes Seamount wurden für die Sapropele SI, 
S5, S6 und S9 im Gebiet des Pisano Plateaus und des Haiearen Hanges Salinitäten rekonstruiert (Abb. 
4.14). Die Bildung des Sapropels SI beginnt am Pisano Plateau ähnlich wie am Eratosthenes Sea-
mount während abnehmender Salinitäten im Oberflächenwasser. Diese Salinitätsabnahme verlief von 
31,4 an der Sapropelbasis kontinuierlich bis auf 29,6 bei 7,4 ka. Anschließend läßt sich jedoch ein 
deutlicher Trend kontinuierlich ansteigender Salinitäten erkennen, der bis zum Ende der Sapropel-
bildung bzw. bis zum heute noch sichtbaren Sapropel anhält. 
Im Sapropel S5 können arn Pisano Plateau unter der Annahme, daß die o"OjSalinitätsbezie-
hungen ähnlich waren wie heute, größere Fluktuationen in den rekonstruierten Salinitäten beobachtet 
werden. Diese Beobachtungen stimmen mit denen am Eratosthenes Seamount überein. Liegen die re-
konstruierten Salinitäten an der Basis des Sapropels S5 am Pisano Plateau bei 32, sinken sie an-
schließend auf 28,9, steigen jedoch zum Top des Sapopels wieder auf 32,4. Da am Eratosthenes Sea-
mount keine Alkenone unterhalb des Sapropels S5 mehr analysiert werden konnten, ist an diesem 
Sapropel am Pisano Plateau bemerkenswert, daß sich seine Bildung parallel zu einem relativen An-
stieg der Salinität im Oberflächenwasser um eine Salinitätseinheit vollzog. Diese Beobachtung läßt 
sich ebenfalls zu Beginn der Bildung des Sapropels S5 am Haiearen Hang erkennen. Am Haiearen 
Hang wurden mit durchschnittlich 37,1 Einheiten tatsächlich die höchste Salinität zur Zeit der Sapro-
pelbildung rekonstruiert (vgl. Abb. 4.14). Inwiefernjedoch diese Salinitätswerte tatsächlich mit denen 
aus dem östlichen Mittelmeer vergleichbar sind, ist nicht klar, da die o"O Bestimmungen an Saprope-
len am Haiearen Hang an der planktischen Foraminifere G. bulloides und nicht wie im östlichen Mit-
telmeer an der G. ruber durchgeführt wurden (vgl. Kapitel 4.2.2). Da G. bulloides heute in Tiefenbe-
reichen zwischen 50 und 200m vorkommt, sind die Salinitätsrekonstruktionen in Kombination mit 
den Alkenon-SST wahrscheinlich mit größeren Fehlern behaftet. 
Im Sapropel S6 am Pisano Plateau läßt sich, im Gegensatz zu dem S6 Sapropel am Eratosthenes 
Seamount eine leichte Abnahme in der Salinität von durchschnittlich 35,3 unterhalb der Sapropel-
basis bis auf 34,0 im mittleren Bereich erkennen, jedoch steigen die Werte wieder zum Top des 
Sapropels auf Salinitäten von 34,9leicht an. 
Die Salinitätsentwicklungen während der Bildung des Sapropels S9 verliefen in den Gebieten 
des Pisano Plateau und Haiearen Hang sehr unterschiedlich. Es scheint, daß die Salinitäten am Pisano 
Plateau während der Bildung des Sapopels S9 kontinuierlich zugenommen haben. Da unterhalb des 
Sapropels S9 keine Alkenone mehr analysiert werden konnten, läßt sich nicht feststellen, ob der Sa-
propelbildung eine relative Salinitätsabnahme vorausging. Am Haiearen Hang zeigen die Salinitäts-
rekonstruktionen keine auffälligen Trends, die mit Beginn der Sapropelbildung in Zusammenhang 
stehen. 
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Abb. 4.13: Rekonstruktionen der Paläosalinitäten im Gebiet des Eratosthenes Seamount während der Sapropelbildung (schattierte Bereiche). 
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Abb. 4.13: Fortsetzung. 
Salinitätsgradienten zur Zeit der Sapropelbildung im östlichen und westlichen Mittelmeer 
Gradienten, die sich während der Sapropelbildung aus den rekonstruierten Salinitäten ableiten lassen, 
können am Eratosthenes Seamount nur an den Sapropelen S l, S6, S7, S8 und S9 berechnet werden, 
da unterhalb der Sapropele S3 und S5 keine Alkenone mehr analysiert werden konnten. Alle 
Gradienten, die im folgenden diskutiert werden, basieren auf Durchschnittswerten der rekonstruierten 
Salinitäten. Demnach hat sich die Salinität im Oberflächenwasser zur Bildungszeit der Sapropele SI, 
S7, S8 und S9 um 0,4, 2,5, 0,4 und um 0,4 erniedrigt (vgl. Tabelle 3, Anhang). Es deutet sich jedoch 
auch an, daß sich die Salinität zur Bildungszeit des Sapropels S6 kaum verändert hat. Dies bedeutet 
möglicherweise, daß die seit langem beobachteten negativen Amplituden der Sauerstoff-Isotopen-
signale der planktischen Foraminiferen mit Beginn der Sapropelbildung nicht unbedingt gleichzu-
setzen sind mit "dramatischen Salinitätsabnahmen" wie durch Williams et al. (1978), Rossignol-
Strick et al. (1982), Thunell et al. (1984) u.a. postuliert wurde. Die mit der Bildung des Sapropels S7 
beobachtete Salinitätsabnahme von durchschnittlich 2,5 bildet die Ausnahme der beprobten Sapro-
pele. Tang & Statt ( 1993) berechneten für den SI Sapropel im Gebiet südlich von Kreta mit Hilfe von 
Sauerstoff-Isotopenmessungen planktischer Foraminiferen eine Salinitätsabnahme um 4 Einheiten. 
Ihre Ergebnisse stehen in deutlichem Widerspruch zu den Beobachtungen in dieser Studie. Daß sich 
mit der Bildung des Sapropels SI keine großen Salinitätsänderungen vollzogen, dokumentiert sich 
auch am Pisano Plateau, wo ebenfalls eine relative Salinitätsabnahme von nur 0,4 Einheiten berechnet 
wird. Salinitätsuntersuchungen von Liebmann (1935), der sich mit dem Einfluß des Nilwassers ent-
lang der palästinensischen Küste beschäftigt, zeigen jedoch, daß sich noch in diesem relativ nörd-
lichen Gebiet der Einfluß der Nil-Überschwemmungen (August und September) durch Salinitätsab-
nahmen von 2,2 Einheiten bemerkbar macht. Hecht (1964) beobachtete im Gebiet der israelischen 
Küste Salinitätsabnahmen von 38,8 auf nur noch 31,8 während der Überschwemmungsperiode. Da 
ihre Untersuchungen nach dem Bau Assuan Staudamm (1892-1902) stattfanden und heute keine 
Sapropelbildung im Mittelmeer stattfindet, scheint der Einfluß der Nil-Überschwemmungen, selbst 
mit Salinitätsabnahmen von 7 Einheiten nicht als einziger Faktor für die Bildung von Sapropelen 
Geltung zu haben. Es besteht jedoch auch die Möglichkeit, daß der Einfluß des Nilwassers auf die 
Salinität des Mittelmeerwassers vor dem Bau des Assuan Staudammes deutlich größer war. 
Inwiefern die beobachteten Salinitätszunahmen von etwa 6 Einheiten am Balearen Hang zur 
Bildungszeit des interglazialen Sapropels S5 realistisch sind, kann bislang noch nicht geklärt werden. 
Es muß jedoch erwähnt werden, daß für die Berechnung dieses Gradienten ausschließlich die rezenten 
o'"OJSalinitätsbeziehungen benutzt wurden. Unter Einbeziehung der berechneten glazialen o'"OjSali-
nitätsbeziehung würde die Salinitätszunahme nur 2,2 (für s=0,83) bzw. 1,6 (s=l,09) betragen. 
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Abb. 4.14: Darstellung der rekonstruierten Salinitäten zeitlich korrelierender Sapropele unter Berück-
sichtigung der heutigen lokalen Salinitäten (senkrechte Linien) 
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Hydrographische Gradienten 
Da die Dichte des Meerwassers nötig ist, um Aussagen über die Stabilität und Dynamik eines 
Wasserkörpers zu machen, wurden die durchschnittlichen Temperaturen (T) und Salinitäten (S), die 
während der Sapropelbildung am Eratosthenes Seamount rekonstruiert wurden, in einem T/S/Dichte-
Diagramm dargestellt (Abb. 4.15). Die Rekonstruktionen weisen darauf hin, daß alle Sapropele wäh-
rend Zeiten gebildet wurden, als die Salinität im Oberflächenwasser im Jahresdurchschnitt deutlich 
niedriger war als heute am Eratosthenes Seamount beobachtet wird. Die niedrige Salinität zur Zeit der 
Sapropelbildung wird mit einer Zunahme der Niederschlagsrate (Rohling & Hilgen, 1991; Kalle! et 
al., einger.) und/oder der des festländischen Abflusses interpretiert (Williams et al., 1978; Rossignol-
Strick, 1982 u.a.). Rossignol-Strick (1982) bringt die Bildung der Sapropele im östlichen Mittelmeer 
direkt mit einer verstärkten Frischwasserzufuhr durch den Nil infolge eines verstärkten afrikanischen 
Monsuns in Verbindung. Ihre Korrelationen beweisen, daß starker Monsun, der durch das Sapropel-
vorkommen gekennzeichnet ist, während der letzten 464 ka am stärksten während Insolationsmaxima 
auftrat (Rossignol-Strick, 1983). Rohling und Hilgen (1991) zeigen jedoch, daß während Prä-
zessionsminimanicht nur die Monsun-Aktivität über dem östlichen äquatorialen Mrika zugenommen 
hat, sondern auch die Niederschläge über den nördlichen Randgebieten des östlichen Mittelmeeres. 
Ihre Ergebnisse machen deutlich, daß die Zunahme dieser Niederschläge über den nördlichen 
Randgebieten des östlichen Mittelmeeres nicht durch die Expansion und Intensivierung des indischen 
Sommer-Monsuns erklärt werden können, sondern eher die Aktivität der mediterranen Tief-
druckgebiete zugenommen hat. 
Aus den Rekonstruktionen wird deutlich, daß sich neben dem glazialen Sapropel S6 auch die in-
terglazialen Sapropele SI, S3, S7 und S8 während niedrigerer Temperaturen gebildet haben als heute 
im Jahresdurchschnitt am Eratosthenes Seamount gemessen werden. Die interglazialen Sapropele S5 
und S9 wurden zu Zeiten gebildet als ähnliche Temperaturverhältnisse im östlichen Mittelmeer vorla-
gen wie heute. Mit Ausnahme des Sapropels S6 zeigt sich aus den T/S Verhältnissen (Abb. 4.15) 
weiterhin, daß die Oberflächenwassermassen am Eratosthenes Seamount während der Sapropelbil-
dung eine niedrigere Dichte (s,) als heute hatten. Während der Bildung des Sapropels S6 lagen ähnli-
che Dichteverhältnisse wie heute am Eratosthenes Seamount vor. Größte Unterschiede zeigt der Sa-
propel S5. 
Um abzuschätzen, inwiefern sich die Dichte im Oberflächenwasser während der Sapropelbil-
dung relativ zu der Zeit davor veränderte, wurden für die Sapropele SI, S6, S7, S8 und S9 die rekon-
struierten T/S Ergebnisse, die unterhalb der Sapropels rekonstruiert wurden ebenfalls in das T/S-
Diagramm eingetragen. Aus den Ergebnissen wird deutlich, daß sich die Dichte während der Bildung 
der interglazialen Sapropele im Oberflächenwasser am Eratosthenes Seamount verringerte. Mit Aus-
nahme des Sapropels S7 scheint jedoch für die Sapropele SI, S8 und S9 vor allem eine relative 
Temperaturzunahme ausschlaggebend für die beobachtete Dichteerniedrigung zu sein und weniger 
eine relative Salinitätsabnahme. Während der Bildung des glazialen Sapropels S6 hat sich die Dichte 
relativ zu der Zeit vor der Sapropelbildung erhöht. Auch in diesem Sapropel scheint eher der Tempe-
ratureffekt (hier eine Temperaturerniedrigung) ausschlaggebend gewesen zu sein. Verglichen mit den 
Temperatur- und Salinitätsrekonstruktionen zur Zeit des letzten glazialen Maximums vor 18 ka im 
Gebiet der Levantinen See durch Thiede (1978) und Thunell & Williams (1989) (vgl. Abb. 4.15) 
lagen jedoch zur Bildungszeit des Sapropels S6 niedrigere Dichteverhältnisse vor. Bemerkenswert ist 
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der Unterschied zur Bildung des Sapropels S7, bei dem die Dichteerniedrigung fast ausschließlich 
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Abb. 4.15: Durchschnittliche Temperatur- und Salinitätswerte der beprobten Sapropele am Eratosthenes Sea-
mount unter Berücksichtigung des Salinitätseinflusses durch den Nil (nach Hecht, 1964). Ebenso wurden die 
Temperatur- und Salinitätsbedingungen während des letzten glazialen Maximums (LGM) berücksichtigt. Die 
LGM- Temperaturen basieren auf den Untersuchungen von Thiede (1978), der in der Levantincn See glaziale 
Oberflächentemperaturen von l8°C (Winter) und 26°C (Sommer) rekonstruierte. Der hier eingetragene Wert ist 
ein Durchschnittswert. Die Salinitätsangaben stammen aus den Untersuchungen von Thunell & Williams ( 1989), 
die für das östliche Mittelmeer höhere Salinitäten als heute postulieren. 
Um eine Abschätzung über eine mögliche veränderte Zirkulation während der Sapropelbildung 
zu erhalten, wurden die rekonstruierten T/S Ergebnisse zeitlich korrelierender Sapropele aus dem 
Gebiet des Pisano Plateaus und des Balearen Hanges mit denen vom Eratosthenes Seamount ver-
glichen (Abb. 4.16). Aus den heutigen T/S Bedingungen zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes 
Seamount wird deutlich, daß nur sehr geringe Dichteunterschiede zwischen beiden Lokationen vor-
liegen, die die heutige antiästuarine Zirkulation beschreiben. Aus dem Vergleich der T/S Beziehungen 
während der Bildung der Sapropele wird deutlich, daß größere Dichtegradienten zwischen den ein-
zelnen Gebieten vorlagen als heute beobachtet werden. Für die Sapropele S 1, S3, S5 und S9 werden 
höhere Dichten im Gebiet des Pisano Plateau als am Eratosthenes Seamount dokumentiert. Diese in-
versen Verhältnisse relativ zu den heutigen Beobachtungen werden durch die T/S Bedingungen 
während der Bildung der Sapropele S5, S7 und S9 am Balearen Hang unterstützt. Da jedoch aus zuvor 
erläuterten Gründen möglicherweise die Salinitätsrekonstruktionen an den Sapropelen am Balearen 
Hang grundsätzliche methodische Unterschiede zu denen im östlichen Mittelmeer aufweisen, sollen 
im folgenden besonders die T/S Bedingungen im östlichen Mittelmeer diskutiert werden. 
Aus der Lage der interglazialen Sapropel-Punkte (S 1, S3, S5 und S9) im T/S Diagramm zuein-
ander zeigt sich, daß am Eratosthenes Seamount niedrigere Dichteverhältnisse vorlagen als am Pisano 
Plateau. Da das Gebiet am Eratosthenes Seamount stärker von den Wassermassen des Nils beeinflußt 
wird als das Gebiet am Pisano Plateau lassen sich diese regionalen Unterschiede am ehesten mit einer 
verstärkten Frischwasserzufuhr durch den Nil in Verbindung bringen. Während der Bildung des gla-
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zialen Sapropels S6 am Eratosthenes Searnount und am Pisano Plateau lassen sich aus den T/S Re-
konstruktionen Dichteverhältnisse ableiten, die mit dem heutigen Trend zwischen beiden Gebieten 
übereinstimmen. Es fällt jedoch auf, daß der rekonstruierte Dichtegradient zwischen beiden Gebieten 
etwa dreimal größer ist als heute und dieser über die Salinität und die Temperatur kontrolliert wird. 
Wenn die niedrigen Salinitäten während der Bildung der interglazialen Sapropele am Eratosthenes 
Searnount aus einem verstärkten Frischwassereintrag durch den Nil infolge eines verstärkten Mon-
suns abgeleitet werden, so läßt sich aus dem Befund höherer Salinitäten während der Bildung des gla-
zialen Sapropels S6 ein abgeschwächter Monsun vermuten. 
Die hier dargestellten T/S Rekonstruktionen für interglaziale Sapropele unterstützen in ihrer 
regionalen Aussagekraft die Hypothese eines verstärkten Einflusses durch erhöhte Frischwasserzu-
fuhr über den Nil (Rossignol-Strick, 1983 u. a.) und die damit verbunde Ausbildung einer stabilen 
Dichteschichtung, die Konvektionsprozesse erschwert hat. Salinitätsrekonstruktionen an Sedimentse-
quenzen am Eratosthenes Seamount, die aus Zeiten vor der Sapropelbildung stammen, weisen jedoch 
keine größeren Salinitätsumschwünge auf. Dies mag darauf hindeuten, daß lokal bereits vor der 
Sapropelbildung generell niedrigere Salinitäten vorlagen und zusätzliche Faktoren wie z.B. eine er-
höhte biologische Produktivität mit zur Bildung der Sapropele beigetragen haben könnten. 
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Abb. 4.16: Regionaler Vergleich der Temperatur- und Salinitätsbedingungen während der Sapropelbildung im 
östlichen und westlichen Mittelmeer. 
Die einzige Ausnahme zu diesen Erläuterungen ist der glaziale Sapropel S6 am Eratosthenes 
Searnount, bei dem sich aus den T/S Rekonstruktionen andeutet, daß aufgrund höherer Dichteverhält-
nisse im Oberflächenwasser relativ zu der Zeit vor seiner Bildung (Abb. 4.15) Konvektionsprozesse 
stattfmden konnten. 
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4.4.3. Diskussion der Paläoproduktivitätstheorie 
Die Entstehung der Sapropele im Mittelmeer wird neben einer veränderten Zirkulation auch 
durch eine erhöhte biologische Produktivität postuliert, hervorgerufen durch ein erhöhtes Nährstoff-
angebot (z.B. Calvert, 1983; Rohling & Gieskes, 1989; van Os et al., 1994 u.a.). Im folgenden werden 
die Ergebnisse der Konzentrationsmessungen von TOC, CaCO, und Alkenonen sowie der o"C Mes-
sungen, die in Kapitel 4.3.3 erläutert wurden, in bisherige Ergebnisse eingebunden, die als Hinweise 
für eine erhöhte biologische Produktivität während der Sapropelbildung interpretiert werden. 
Die TOC-Konzentrationen der untersuchten Sapropele liegen am Beispiel des Sapropels SI im 
Kern KC20B (Eratosthenes Seamount) zwischen 0,85 und ·1,41 Gew.% (vgl. Tab. 2; Anhang). Die 
lineare Sedimentationsrate liegt bei 3,6 cm/ka. Unter der Annahme, daß die Angaben der Trocken-
raumdichte von 2,7 g/cm' und der Porosität von 0,8 eines von Calvert (1987) untersuchten SI 
Sapropels des Schwarzen Meeres der Größenordnung nach auch für den SI Sapropel im Gebiet des 
Eratosthenes Seamount zutreffen, werden mit Hilfe der Produktivitätsgleichung von Müller & Suess 
(1979) für den SI Sapropel am Eratosthenes Seamount Produktivitäten von 104 bzw. 173 gC/m' a 
berechnet. Rezente Produktivitäten im Jahresmittel liegen heute zwischen 25 und 50 gC/ m' a bzw. 
zwischen 60 und 75 gC/ m' a in küstennahen Gebieten des Mittelmeeres (Bethoux, 1989). Der Ver-
gleich zwischen rekonstruierten Paläoproduktivitäten und rezenten Angaben zur biologischen Produk-
tivität macht deutlich, daß die Produktivitäten während der Bildung des Sapropels SI im Gebiet des 
Eratosthenes Seamount etwa zwei- bis dreimal höher gewesen sein müßten als heute. Erneis et al. 
(einger.), die für die Berechnung der Paläoproduktivitäten von Sapropelen von Trockenraumdichten 
von 1,4 g/cm', Sedimentationsraten von 1-10 cm/ka und TOC-Konzentrationen von 5 bis 10 Gew.% 
ausgehen, rekonstruierten Produktivitäten, die 500 gC!m' a überschreiten. Im Kern KC20B werden im 
Sapropel S5 mit 4,5 Gew.% die höchsten TOC-Konzentrationen gemessen. Die Sedimentationsraten 
liegen für den Sapropel S5 bei 2,86 cm/ka. Unter der Annahme, daß die von Calvert (1987) angegebe-
nen Werte für die Trockenraumdichte von 2,7 g/cm' und einer Porosität von 0,8 auch für diesen 
Sapropel zumindest der Größenordnung nach zutreffen, liegen die rekonstruierten Produktivitäten 
sogar bei 590 gC/ m' a. Auch unter der Annahme, daß zur Zeit der Sapropelbildung im Mittelmeer 
möglicherweise ein erhöhter Frischwassereintrag durch den Nil vorlag und somit verstärkt Nährstoffe 
dem Gebiet um den Eratosthenes Seamount zugeführt wurden, lassen sich dennoch Szenarien, die 
Produktivitäten erzeugten, die sonst nur in Küstenauftriebsgebieten auftreten (z.B. !50- 300 gC/ m' a 
im Santa Barbara Becken; Eppley & Holm-Hansen, 1986 bzw. 834 gC/ m' a vor Peru; Yoshida, 1967) 
im Mittelmeer kaum vorstellen. Eine mögliche Ursache dieser zu hohen Paläoproduktivitäten im Ge-
biet des Eratosthenes Seamount ist, daß die Berechnungen am gesamten organischen Kohlenstoff ge-
macht wurden, die die Unterscheidung zwischen marinem und terrestrischen organischen Kohlenstoff 
nicht berücksichtigen. Untersuchungen der C/N Verhältnisse und der o"C Werte am organischen 
Material des Sapropels SI durch Sutherland et al. (1984) am Hellenischen Rücken und durch 
Fontugne & Calvert (1992) am Eratosthenes Seamount weisen jedoch mit Werten von etwa 10 im 
C/N Verhältnis und von -20,6%o PDB bzw. -20,9%o PDB im o"C jedoch darauf hin, daß der Ursprung 
des organischen Materials im Sapropel SI marin ist. Auch die Untersuchungen der Wasserstoff- (HI) 
und Sauerstoff (OI) Indexe am organischen Material der Sapropele des westlichen und östlichen 
Mittelmeeres durch Rock-Eval Pyrolyse von Meyers (einger.) belegen, daß das organische Material 
der Sapropele ursprünglich marin gewesen ist, derzeit jedoch durch Oxidationsprozesse nur noch 
teilweise als solches in den Sedimenten erhalten geblieben ist. 
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Aus diesen Beobachtungen muß geschlossen werden, daß die Erhaltung des organischen Mate-
rials z.B. durch niedrige Sauerstoftkonzentrationen am Meeresboden als Faktor bei der Sapropel-
bildung miteinbezogen werden muß. Als Hinweis für höhere biologische Produktivitäten zur Zeit der 
Sapropelbildung beobachteten Sutherland et al. (1984; van Santvoort et al., 1997) hohe Bariumkon-
zentrationen im Sapropel SI von durchschnittlich 770 ppm und maximal I 000 ppm. Die Anwendung 
von Barium als Produktivitätsindikator in anoxischen und suboxischen Sedimenten ist jedoch auf-
grund von Baritlösung und Mobilisierung während der Sulfatreduktion ungenau (Dymond et al., 
1992). 
Einen möglichen Hinweis für Produktivitätsänderungen scheinen die Carbonatkonzentrationen 
zu reflektieren. Für die z. T. sehr unterschiedlichen Carbonatkonzentrationen, die im Sapropel geringe 
Fluktuationen aufweisen (vgl. Abb. 4.7), jedoch außerhalb deutlich ansteigen (z.B. im Sapropel S3 
und S5), werden Verdünnung, Produktivität (Thunell et al., 1991 u.a.) oder diagenetische Effekte 
(Sprovieri et al., 1986) oft als Ursache angegeben. Wenn Diagenese für die niedrigen Carbonatkon-
zentrationen in den Sapropelen verantwortlich war, so berechneten van Os et al. (1994), daß große 
Mengen organischen Kohlenstoffs abgebaut worden sein müßten, um Konzentrationsunterschiede von 
30 Gew.% (z.B. im Sapropel S5 im Kern KC20B) in und außerhalb der Sapropele erklären zu können. 
Die Zersetzung großer Mengen organischen Kohlenstoffs würde jedoch den Sauerstoff im Porenwas-
ser schnell verbrauchen und anoxische Bedingungen an der Sediment-Wasser-Grenzfläche hervor-
rufen. Solch ein diagenetischer Prozeß ist jedoch durch das Vorkommen benthischer Foraminiferen in 
Sapropelen wie Aksu et al. (1995) und Nolet & Corliss (1990) berichten, nicht möglich. Verdünnung 
durch terrestrisches Material zur Zeit der Sapropelbildung scheint aus den ö"C Untersuchungen an 
organischem Material ebenfalls nicht stattgefunden zu haben, da Isotopenwerte in den Sapropelen von 
-20%o PDB bis maximal -22%o PDB gemessen wurden (van Os et al., 1994). Fontugne & Calvert 
(1992) führten ö"C Untersuchungen an organischem Material eines Sedimentkernes durch, der süd-
licher als KC20B liegt und somit näher im Einflußgebiet des Nils. Sie machten deutlich, daß lediglich 
im glazialen Sapropel S6 Isotopenwerte von -22,5%o PDB bis -22,8%o PDB auftreten und in den 
anderen Sapropelen (S 1-SJO) die ö"C Werte zwischen -20%o PDB und maximal- 21,5%o PDB liegen. 
Es scheint somit selbst in Gebieten, wo die Akkumulation terrestrischen Materials zu erwarten wäre, 
keine Argumente für Verdünnungseffekte zu geben. Van Os et al. (1994) kommen zu dem Schluß, 
daß die Unterschiede in den Carbonatkonzentrationen auf Produktivitätsänderungen zurückzuführen 
sind und zu Zeiten hoher Produktivität die Carbonatproduktion zugunsten von Organismen mit 
schnellerem Größenwachstum variierte. 
Wenn die Konzentrationen der Alkenone, die den Prymnesiophyceaen-Eintrag reflektieren, als 
Produktivitätsanzeiger Geltung haben, deutet sich an, daß zur Bildungszeit der Sapropele S6, S7 und 
S9 im westlichen Mittelmeer geringere Nährstoffkonzentrationen im Oberflächenwasser vorlagen als 
im östlichen Mittelmeer (vgl. Abb. 4. 10). 
Im Hinblick auf die Theorie möglicher erhöhter biologischer Produktivitäten zur Bildungszeit 
der Sapropele müssen die im östlichen Mittelmeer südlich des Eratosthenes Seamount und somit in 
der Nähe der Bohrung KC20B vorkommenden rotierenden Wirbel, die sogenannten "mesoscale ed-
dies" (Robinson et al., 1987) berücksichtigt werden. Südöstlich von Zypern teilt sich die nordafri-
kanische Strömung, wobei sich zum einen die Strömung nach Norden und zum anderen nach Westen 
in Richtung östliches Levantinisches Becken fortsetzt. Die Zirkulation zwischen Zypern und Ägypten 
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ist somit durch einen großenräumigen zyklonisch drehenden Wirbel gekennzeichnet. Brenner (!989) 
beobachtete in diesem Gebiet auch zwei antizyklonisch rotierende kleinere Verwirbelungen, soge-
nannte Eddies, die sich aus der nordafrikanischen Strömung als Mäander herausbilden (vgl. auch S. 
97). Beide antizyklonischen Eddies beinhalten in ihrem Kern relativ wärmere Wassermassen als ihre 
Umgebung und im Gegensatz zu zyklonischen Eddies. Innerhalb der großräumigen zyklonischen 
Wirbel ist der Auftrieb nährstoffreicher Wassermassen ein wichtiges Kriterium für die Bildung er-
höhter biologischer Produktivitäten im östlichen Mittelmeer (Salihoglu et al., 1990). Die Beobachtun-
gen von Tranter et al. (!980) lassen möglicherweise darauf schließen, daß entgegen der bisherigen 
Annahmen auch innerhalb der Eddies mit relativ wärmeren Wassermassen in ihrem Zentrum Prozesse 
auftreten können, die zu erhöhter Produktivität aufgrund der winterlichen Durchmischung führen 
(Bradfort et al., 1982). 
Der regionale Vergleich der ö"C Messungen an G. ruber (ö"CN"') aus Oberflächensedimenten 
zeigt eine kontinuierliche Zunahme von Westen nach Osten mit Werten von +0,83%o PDB in der 
Ligurischen See,+ I ,42%o PDB am Haiearen Hang,+ I ,44%o PDB südlich von Kreta und+ l ,57%o PDB 
vor Israel (Vergnaud-Grazzini et al., !986). Diese Zunahme wird mit der Abgabe von CO, an die 
Atmosphäre infolge ansteigender Temperaturen interpretiert (Vergnaud-Grazzini et al., !986). Ver-
glichen mit den ö"CN~' Messungen aus Oberflächensedimenten zeigen die ö"CN~' Messungen aus 
allen Sapropelen deutlich niedrigere bzw. isotopisch leichtere Werte. Druchschnittliche ö"C Messun-
gen zeigen z.B. für den Sapropel SI im nordöstlichen Mittelmeer ö"CN~' Werte von +0,4%o PDB 
(Vergnaud-Grazzini et al., !986). Im Gebiet des Kerns MD8464! (südöstliches Mittelmeer) liegen die 
ö"CN~' Werte des Sapropels S l durchschnittlich bei + l ,O%o PDB (Fontugne & Calvert, !992). ö"CN"' 
Messungen im Gebiet des Kerns KC20B liegen für den Sapropel S l sogar bei -0,22%o PDB. Aus den 
beprobten Sapropelen des Kerns KC20B dokumentieren sich negative ö"CN~' Amplituden (Ab-
nahmen) von maximal 0,87%o PDB (S5) bzw. 0,7!%o PDB (S7) (vgl. Abb. 4.7). Diese niedrigen 
ö"C.~, Werte in den Sapropelen stimmen mit den ö"C Messungen an der organischen Fraktion der 
Sapropele von Fontugne & Ca!vert (!992) überein. Ihre ö"C Untersuchungen am organischen Materi-
al der Sapropele S l bis S 10 südlich des Eratosthenes Seamounts und somit in der Nähe des Sediment-
kerns KC20B weisen mit Werten, die zwischen -!9%o PDB und -23%o PDB liegen, relativ große 
Variahilitäten auf. Fontugne & Calvert (1992) führen diese Ruktuationen weder auf eine Vermi-
schung mit terrestrischem organischen Material, noch auf Temperatureffekte bei der Isotopenfrakti-
onierung noch auf Prozesse während der Diagenese zurück. Sie führen als Erklärung dieser großen 
Variahilitäten im ö"C Signal des organischen Materials Änderungen in der Isotopenzusammensetzung 
und Änderungen der Konzentration gelösten CO, in der durchmischten Schicht des östlichen Mittel-
meeres an. Der Eintrag großer Mengen festländischer Wassermassen während der Sapropelbildung, 
die relativ an "C Isotopen verarmt sind, führte dazu, daß das im Meerwasser gelöstes CO, isotopisch 
leichter wurde. Liegt im Meerwasser isotopisch leichteres, gelöstes CO, vor, spiegelt sich dies auch 
durch isotopisch leichtere ö"C Werte im Phytoplankton wider. Durch die Beobachtungen der linearen 
Beziehung zwischen dem ö"C Signal der organischen Fraktion und der Konzentrationen gelösten CO, 
im Oberflächenwasser durch Rauet al. (1989; !99!), erfolgten mit Hilfe der ö"C Messungen an der 
organischen Fraktion der Sapropele Abschätzungen der Konzentrationen gelösten CO,, die während 
der Sapropelbildung im Oberflächenwasser vorlagen. Fontugne & Calvert (1992) rekonstruierten für 
die Sapropele nahe des Eratosthenes Seamounts erhöhte Konzentrationen gelösten CO, im Ober-
flächenwasser. Die höheren Konzentrationen gelösten CO, zur Zeit der Sapropelbildung führen sie 
auf eine mögliche zusätzliche CO, (aq) Versorgung des Oberflächenwassers aus Bereichen unterhalb 
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der durchmischten Schicht zurück infolge von Auftriebsprozessen. Auftriebsprozesse und die damit 
verbundene Erhöhung der biologischen Produtivität haben nach Meinung von Berger (1976) und 
Calvert (1983) möglicherweise zur Bildung der Sapropele geführt. 
4.5. Schlußfolgerungen 
In der vorliegenden Arbeit wurden an Sapropelen Oberflächentemperaturen mit Hilfe der 
Alkenontemperaturkalibrierungsgleichung von Prahl & Wakeharn (1987) rekonstruiert. Mit Hilfe der 
o1'0 Signale planktischer Foraminiferen (G. ruber; weiß, G. bulloides) und der Alkenontemperaturen 
wurden zusätzlich Salinitätsabschätzungen durchgeführt. Aus den Untersuchungen lassen sich zu-
nächst folgende generelle Aussagen treffen: 
I. Die SST Rekonstruktionen weisen darauf hin, daß sich die Sapropele SI, S3, S4, S6, S7 
(Eratosthenes Seamount) und S8 während durchschnittlich niedrigeren SST im Oberflächenwasser 
gebildet haben als heute in den Gebieten am Eratosthenes Seamount und Pisano Plateau beobachtet 
werden. Als besonders auffällig dokumentiert sich der glaziale Sapropel S6 bei einheitlich niedrigen 
SST von 13,4'C am Balearen Hang, 13,4'C am Pisano Plateau und von 13,3'C im Gebiet des 
Eratosthenes Seamounts. Die Sapropele S5, S7 und S9 weisen rekonstruierte SST auf, die am 
Balearen Hang höher liegen als heutige SST im Jahresdurchschnitt. Die rekonstruierten SST dieser 
Sapropele liegen dagegen im östlichen Mittelmeer im Bereich rezenter SST im Jahresdurchschnitt. 
2. Zeitlich hochauflösende Untersuchungen zeigen in einigen dieser Sapropele, wie z.B. in den SI 
Sapropelen, im Sapropel S3 (Pisano Plateau), in den S5 Sapropelen (Balearen Hang und Pisano 
Plateau) und in den S9 Sapropelen (Balearen Hang und Pisano Plateau), daß der Beginn der Sapropel-
bildung durch einen Temperaturanstieg charakterisiert ist. Da mit Hilfe der ö1"0 Signale planktischer 
Foraminiferen und der Alkenontemperaturen auch Salinitätsabschätzungen durchgeführt wurden, 
konnte gezeigt werden, daß die beobachteten negativen Ö180 Amplituden während der Sapropel-
bildung nicht ausschließlich auf eine Salinitätsabnahme zurückzuführen sind, sondern auch auf eine 
Erwärmung im Oberflächenwasser. Aus diesen Ergebnissen läßt sich schließen, daß die klimatischen 
Verhältnisse während der Bildung dieser Sapropele wärmer und zudem feuchter relativ zu der Zeit 
vor ihrer Bildung wurden. 
Weiterhin leisten die Temperatur- und Salinitätsabschätzungen folgende Beiträge zu der hydro-
graphischen Situation während der Sapropelbildung im Mittelmeer: 
3. Die SST Rekonstruktionen der Sapropele SI, S5 und S9 dokumentieren, daß zwischen den 
Gebieten Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount ein nach Osten zunehmender SST-Trend, vorlag 
und dem heutigen somit ähnelte. Verglichen mit den rezenten Verhältnissen zwischen beiden Gebie-
ten lag der SST Gradient zur Bildungszeit der Sapropele SI viermal höher, bzw. doppelt so hoch (S5, 
S9). Diese höheren SST-Gradienten werden durch einen verstärkten Einfluß kalter Wassermassen aus 
der Adria vermutet. Parallel zu diesen Temperaturverhältnissen während der Sapropelbildung werden 
deutlich niedrigere Salinitäten beobachtet, die dokumentieren, daß Niederschläge und/oder festländi-
scher Abfluß die hydrographischen Bedingungen für Konvektionsvorgänge verminderte. 
4. Die SST Rekonstruktionen der Sapropele S3, S7 und S8 weisen darauf hin, daß zwischen den Ge-
bieten Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount ein nach Westen zunehmender SST-Trend vorlag. 
InverseSST Trends liegen heute zu keiner Jahreszeit zwischen diesen Gebieten vor. Die rekonstruier-
ten Salinitäten für diese Sapropele liegen ebenfalls deutlich niedriger als rezente Salinitäten. Da die 
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Bildung dieser Sapropele am Eratosthenes Seamount mit einer Salinitätsabnahme von l ,3 (57) und 
3,5 (58) Einheiten verbunden ist, lassen sich niedrigere SST im Gebiet des Eratosthenes Seamount 
nicht mit einem größeren Einfluß durch lokale divergenzgetriebene Auftriebsereignisse erklären. Da 
die Überschwemmungen durch den Nil keinen Einfluß auf die lokale SST im unmittelbaren Einfluß-
gebiet des Nils haben (Liebmann, 1935) muß daher angenommen werden, daß diese inversen SST 
Trends mit einer lokalen Erwärmung im Gebiet des Pisano Plateau und des Balearen Hangs in Zusam-
menhang stehen. 
5. Der glaziale Sapropel 56 nimmt eine Sonderstellung ein. Die rekonstruierten SST liegen mit den 
unter Punkt I angegebenen Werten am Balearen Hang sogar um 1,1 °C, am Pisano Plateau um 2,3°C 
und am Eratosthenes Seamount um 3,7°C niedriger als rezente lokale Winter-SST. Diese SST Ergeb-
nisse scheinen zunächst für das Mittelmeer unrealistisch, stimmen jedoch mit den Ergebnissen von 
Thunell (1979) überein, der für das letzte glaziale Maximum 6°C niedrigere Winter-SST im Gebiet 
des Ägäischen Meeres postulierte als heute dort vorliegen. Die Salinitätsabschätzungen weisen darauf 
hin, daß sich auch der glaziale Sapropel S6 während niedrigerer Salinitäten im Oberflächenwasser ge-
bildet hat. Relativ zu der Zeit vor ihrer Bildung zeigen die Salinitätsabschätzungen für das Gebiet am 
Pisano Plateau eine Abnahme um 0,7 Einheiten. Im Gebiet des Eratosthenes Seamounts liegen jedoch 
0,2 Einheiten höhere Salinitäten im Sapropel vor. Aus dem T/S/Dichte Diagramm (Abb. 4.15) läßt 
sich trotz der insgesamt niedrigen Salinitäten für den Sapropel S6 am Eratosthenes Seamount eine 
Dichteerhöhung ableiten. 
6. Der regionale Vergleich der T/S Verhältnisse zwischen zeitlich korrelierenden Sapropelen läßt den 
Schluß zu, daß verglichen mit dem heutigen Dichteanstieg im Mittelmeer von Westen nach Osten 
aufgrund zunehmender Verdunstung, zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount während 
der Bildung der interglazialen Sapropele SI, S3, S5 und S9 inverse Dichteverhältnisse vorgelegen 
haben. Diese inversen Dichteverhältnisse während der Bildung der interglazialen Sapropele werden 
mit einer verstärkten Frischwasserzufuhr über den Nil interpretiert. 
7. Die Ergebnisse der Konzentrationsmessungen von TOC, Ca CO, und Alkenonen lassen den Schluß 
einer erhöhten biologischen Produktivität im Oberflächenwasser während der Sapropelbildung kaum 
zu, da die T/S Verhältnisse während der Bildung der interglazialen Sapropele verminderte Konvek-
tions- und Zirkulationsvorgänge dokumentieren. Anzeichen stärkerer Konvektions- und Zirkulations-
vorgänge, aus denen eine erhöhte biologische Produktivität abgeleitet werden kann, lassen sich jedoch 
zur Bildungszeit des glazialen Sapropels 56 erkennen. 
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5. Zusammenfassung 
In der vorliegenden Arbeit wurden Untersuchungen von Oberflächentemperaturen (SST) durch 
Alkenone an Sedimenten mit erhöhten Konzentrationen organischen Kohlenstoffs im Californien-
strom und im Europäischen Mittelmeer angestellt, um hydrographische Veränderungen in geologi-
scher Vergangenheit zu rekonstruieren. Mit Hilfe der Sauerstoffisotopen-Signale planktischer Fora-
miniferen wurden im Europäischen Mittelmeer zusätzlich Paläosalinitäten berechnet. 
Im Californienstrom wurden Alkenon-SST von Oberflächensedimentproben und von Sedimenten 
des letzten glazialen Maximums ermittelt. Die rekonstruierten SST aus den Sedimenten des glazialen 
Horizontes liegen deutlich niedriger als ermittelte Alkenon-SST der Oberflächensedimente. Der re-
gionale Vegleich dokumentiert SST-Gradienten von l-2°C für den Bereich südlich 36°N und SST-
Gradienten von etwa 5°C nördlich 36°N. Die glazialen SST-Ergebnisse im Gebiet nördlich 36°N 
stimmen mit den Ergebnissen von Ortiz et al. ( 1997) überein, die mit Hilfe von Foraminiferen-Verge-
sellschaftungen und Sauerstoff-Isotopen planktischer Foraminiferen 3,3°C ± I ,5°C niedrigere SST 
während des letzten Glazials im Californienstrom bei 42°N feststellten. 
Die Alkenon-SST Ergebnisse der vorliegenden Untersuchungen für das Glazial südlich 36°N 
stimmen mit den Ergebnissen von Hinrichs et al. (1997) überein, die etwa 2°C niedrigere Alkenon-
SST während des Glazials im Gebiet des Santa Barbara Beckens rekonstruierten. Stratigraphische 
Profile von vier Sedimentkernen entlang der Küste Oregons und Californiens verdeutlichen, daß der 
Temperaturanstieg im Zeitraum zwischen 15 und I 0 ka stattgefunden haben muß. Die unterschied-
lichen SST -Gradienten nördlich und südlich 36°N stehen in Beziehung zu einem veränderten Küsten-
auftrieb nördlich 36°N während des Glazials und lassen den Schluß zu, daß der Küstenauftrieb nörd-
lich 36°N möglicherweise schwächer war als heute in dem Gebiet beobachtet wird. Diese Ergebnisse 
werden durch die Aussagen der Pollen- und Diatomeen-Untersuchungen von Sancetta et al. (1992) 
und aus den Untersuchungen von Ortiz et al. (1997) unterstützt. Die niedrigeren SST während des 
Glazials werden von Ortiz et al. (1997) eher aus verstärkten küstenfernen Auftrieb und dem advek-
tiven südwärtigen Transport dieser kalten Wassermassen ins Küstengebiet des Californienstroms 
interpretiert als aus verstärktem Küstenauftrieb. 
Im Europäischen Mittelmeer wurden mit Hilfe von Alkenon-SST und Sauerstoff-Isotopen plank-
tischer Foraminiferen Temperatur- und Salinitätsbedingungen zur Zeit der Sapropelbildung rekonstru-
iert und im Rahmen der bestehenden Bildungsmodelle für Sapropele interpretiert. Hierzu wurden die 
Sapropele SI bis S 10 bzw. SI bis S 12 und zwei ältere Sapropele (SO-l bei 525 ka und SO-ll bei 591 
ka) an zwei Sedimentkernen aus dem östlichen Mittelmeer (Pisano Plateau und Eratosthenes Sea-
mount) beprobt. Die Sapropele S5, S6, S7, S9, S 12 und SO-ll wurden an zwei weiteren Sediment-
kernen des westlichen Mittelmeeres (Balearen Hang und Tyrrhenisches Meer) beprobt. Die Daten 
dokumentieren, daß sich die Sapropele SI, S3, S4, S6, S7 und S8 am Eratosthenes Seamount und 
Pisano Plateau während niedrigeren SST gebildet haben als heute in den Gebieten im Jahresdurch-
schnitt beobachtet werden. Der Sapropel S6 dokumentiert sich im gesamten Untersuchungsgebiet mit 
den niedrigsten SST von durchschnittlich 13,4°C am Haiearen Hang, 13,4°C am Pisano Plateau und 
von 13,3°C im Gebiet des Eratosthenes Seamount. Die rekonstruierten SST der Sapropele S5, S7 und 
S9 am Haiearen Hang liegen um 2,2°C (S5), 2,1 °C (S7) und um 0,5°C (S9) höher als rezente lokale 
SST im Jahresdurchschnitt. Diese Sapropele zeigen jedoch im regionalen Vergleich zum östlichen 
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Mittelmeer rekonstruierte SST, die im Bereich der rezenten lokalen SST im Jahresdurchschnitt liegen. 
Der regionale Vergleich zeitlich korrelierender Sapropele zeigt, daß im Untersuchungsgebiet während 
der Bildung der Sapropele SI, S5, S9 und S 12 ein nach Osten zunehmender SST Trend vorlag. Mit 
diesem SST Trend werden jedoch zwischen Pisano Plateau und Eratosthenes Seamount größere SST 
Gradienten zwischen beiden Gebieten beobachtet als heute vorliegen. Diese größeren SST Gradienten 
werden durch einen verstärkten Einfluß kalter Wassermassen aus der Adria erklärt. Während der 
Bildung der Sapropele S3, S7 und S8 wird ein nach Westen zunehmender SST Trend beobachtet. Da 
divergenzgetriebene Auftriebsereignisse aufgrund der rekonstruierten niedrigen Salinitäten, nicht als 
Erklärung für eine Abnahme der SST im Gebiet des Eratosthenes Seamounts in Frage kommen, wer-
den die nach Westen zunehmenden SST Trends mit einer zunehmenden Erwärmung der Oberflächen-
wassermassen im Westen erklärt. Die Rekonstruktionen weisen darauf hin, daß sich alle Sapropele im 
Mittelmeer während niedrigen Salinitäten im Oberflächenwasser gebildet haben. Einzige Ausnahme 
ist der Sapropel S5 am Haiearen Hang, dessen Salinitätsabschätzungen mit den heutigen lokalen 
Salinitäten vergleichbar sind. Der regionale Vergleich zeitlich korrelierender Sapropele veranschau-
licht, daß der heutige Dichteanstieg im Mittelmeer von Westen nach Osten aufgrund zunehmender 
Verdunstung während der Bildung der interglazialen Sapropele SI, S3, S5 und S9 invers vorgelegen 
hat. Diese inversen Dichteverhältnisse während der Bildung der interglazialen Sapropele werden mit 
einer verstärkten Frischwasserzufuhr durch den Nil interpretiert, zu einer Zeit, in der die Salinitäten 
im östlichen Mittelmeer durch verstärkte Niederschläge im Bereich der nördlichen Randgebieten 
ebenfalls erniedrigt vorlagen. Im Unterschied zu den interglazialen Bedingungen während der Sapro-
pelbildung deutet sich aus den T/S Ergebnissen des glazialen Sapropels S6 am Pisano Plateau und am 
Eratosthenes Seamount an, daß !rotz niedriger Salinitäten ähnliche Dichteverhältnisse vorlagen wie 
heute, jedoch mit einem größeren Dichtegradienten, der möglicherweise als Anhaltspunkt für eine 
stärkere antiästuarine Zirkulation im östlichen Mittelmeer gedeutet werden kann. 
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III 
Tabellenanhang 
Tab. 1: Ergehnisse aus den Untersuchungen im Californienstrom 









2 0.0 0.479 12.9 L21 
19 3.0 0.448 12.0 L20 
149 18.0 0.305 7.8 L42 
4 6.0 0.468 12.6 L22 
109 12.0 0.381 10.1 1.23 
2 6.0 0.475 12.8 1.16 
141 15.0 0.325 8.4 1.15 
162 17.0 0.339 8.8 1.11 
3 LO 0.522 14.2 1.16 
31 4.0 0.498 13.5 L21 












91 9.0 0.484 13.1 1.34 0.020 
101 10.0 0.491 13.3 1.36 0.029 
131 ILO 0.485 13.1 L09 0.023 
149 12.0 0.454 12.2 1.14 0.034 
171 14.0 0.4B6 13.1 L04 0.030 
191 14.0 0.442 11.9 1.33 0.041 
219 15.0 0.405 10.B 1.30 0.036 





0.0 0.520 14.1 l.IB 
100 10.0 0.516 14.0 L09 
200 19.0 0.3B5 10.2 1.12 
3 0.0 0.539 14.7 1.13 
25 3.0 0.530 14.4 
45 6.0 0.53B 14.7 
65 10.0 0.542 14.B 
70 10.0 0.552 15.1 
75 I LO 0.531 14.5 
BO 12.0 0.51B 14.1 
B5 13.0 0.51J.l 13.7 
90 14.0 0.490 13.3 
95 14.0 0.4B2 13.0 

















I 0 5.3 0.414 11.0 LOB 0.027 
30 6.2 0.414 ILO 1.12 0.020 
48 7.1 0.410 10.9 1.14 0.021 
70 B.2 0.394 10.4 1.21 0.025 
90 9.1 0.392 10.4 1.18 0.024 
110 10.1 0.43B 11.7 1.13 0.017 
130 I LI 0.410 10.9 1.33 0.037 
149 12.0 0.338 
170 13.0 0.322 
190 14.0 0.312 
210 15.0 0.28B 
0 0.0 0.394 
0.0 0.446 
168 18.0 0.288 
I 0.0 0.382 





8.0 L43 0.055 
7.3 L06 0.097 
10.4 1.28 keine Daten 
12.0 L44 0.024 
7.3 0.97 0.123 
10.1 1.11 0.035 
8.4 L07 0.095 
0 0.0 0.454 12.2 1.28 keine Daten 
I 0.0 0.422 I 1.3 0.96 0.070 
Sedimentkern Tiefe Alter U'n SST K37/K38 K37:4/K37 
145 18.0 0.262 6.6 0.91 0.119 
W8809A-31GC I 0.0 0.401 10.6 1.02 0.070 
6.5 18.0 0.401 10.6 1.04 0.000 
W8909-57GC I 0.0 0.456 12.3 1.01 0.064 
18 18.0 0.293 7.5 1.26 0.067 
46 38.0 0.305 7.8 0.97 0.077 
W8709A-OIBC 0 0.0 0.452 12.1 0.97 keine Daten 
21 17.0 0.319 8.2 0.94 0.132 
W8909A-48GC 2 1.0 0.367 9.6 1.10 0.032 
16 18.0 0.273 6.9 1.18 0.087 
17 18.0 0.281 7.1 1.00 0.057 
Tab. 2: Ergebnisse aus den Untersuchungen im Europäischen Mittelmeer 
C T S Bot 
(cm) 







2 II 3 32 34 7.43 0.1145 
2 II 3 42 44 7.52 0.1161 
2113 52 54 7.62 0.1177 
2 II 3 61 63 7.71 0.1191 
2 H 3 72 74 7.82 0.1209 
2113 83 84 7.93 0.1222 
2113 86 87 7.96 0.1224 
2113 89 90 7.99 0.1226 
2 H 3 92 93 8.02 0.1228 
2113104 106 8.14 0.1235 
3 II 113 115 14.73 0.1735 
3 II 130 131 14.90 0.1755 
3 II 131 132 14.92 0.1756 
3 II 143 145 15.03 0.1771 
3 II 2 73 75 15.85 0.1876 
3 II 2 81 83 15.93 0.1889 
3 II 2 91 93 16.03 0.1905 
3 II 2 103 105 16.15 0.1924 
3 II 2 114 115 16.25 0.1943 
3 II 2 125 127 16.37 0.1971 
3 II 2 129 130 16.40 0.1982 
3 II 2 137 139 16.49 0.2003 
3 II 2 146 148 16.58 0.2026 
3114 23 25 18.33 0.2308 
3 II 4 31 33 18.41 0.2323 
3114 53 55 18.63 0.2365 
3114 66 67 18.76 0.2386 
3 II 4 75 77 18.85 0.2397 
3114 83 85 18.93 0.2407 
3 II 4 % 98 19.06 0.2423 
3 II 4 108 109 19.18 0.2437 
3117 34 36 22.94 0.2884 
3 II 7 45 46 23.05 0.2898 
3117 57 59 23.17 0.2912 
5115 104 106 39.64 0.4805 
5 II 5 118 119 39.78 0.4813 
5 II 5 119 120 39.79 0.4814 
5 II 5 120 121 39.80 0.4816 
5 II 5 134 135 39.94 0.4836 
6113 70 72 45.80 0.5953 
6 II 3 81 82 45.91 0.5972 
6113 86 87 45.96 0.5980 
6 11 3 100 102 46.10 0.6004 
974B- Tyrrhenisches Meer. 
3 11 2 141 143 18.91 0.4014 
3 11 3 2 4 19.02 0.4030 
3 11 3 13 14 19.13 0.4046 
3 II 3 15 16 19.15 0.4049 
3 11 3 17 18 19.17 0.4052 
3 11 3 
3 11 3 
4 11 5 
4 11 5 
4 11 5 
4 11 5 
4 11 5 









28 19.26 0.4067 
38 19.36 0.4084 
7 31.55 0.5944 
21 31.69 0.5961 
28 31.76 0.5970 
30 31.78 0.5975 
34 31.82 0.5986 





















































































































k.A. k.A k.A. 
k.A. k.A k.A. 
k.A. k.A k.A. 
k.A. k.A k.A. 
10.7 0.809 22.6 
42.4 0.804 22.5 
52.8 0.777 21.7 
107.4 0.727 20.2 
25.7 0.726 20.2 
0.8 0.509 13.8 
4.0 0.578 15.9 
68.9 0.510 13.9 
0.474 12.8 
14.8 0.578 15.9 
k.A. k.A k.A. 
k.A. k.A. k.A. 
k.A. k.A k.A. 
2.4 0.616 17.0 
66.5 0.757 21.1 
k.A. k.A. k.A. 
3.9 0.776 21.7 
k.A k.A. k.A. 
k.A. k.A. k.A. 
k.A. k.A. k.A. 
k.A. k.A. k.A. 
21.5 0.733 20.4 
2.3 0.702 19.5 
14.4 0.589 16.2 
k.A. k.A. k.A. 
k.A k.A. k.A. 
k.A. k.A. k.A. 
16.8 0.770 21.5 
2.3 0.526 14.3 
0.5 0.601 16.5 
3.7 0.706 19.6 
25.3 0.675 18.7 
0.564 15.4 
54.7 0.623 17.2 
25.0 0.602 16.6 
2.8 0.577 15.8 
101.0 0.651 18.0 
92.7 0.600 16.5 
3.1 0.639 17.6 
0.2 0.727 23.0 
0.0 0.801 -0.3 
117.7 0.725 46.5 
113.5 0.719 42.1 
71.8 0.687 34.1 
0.0 0.695 4.1 
0.1 0.599 3.9 
0.0 0.855 -0.6 
0.1 0.658 3.3 
80.9 0.661 36.2 
116.9 0.632 41.8 
n.d. n.d. n.d. 
0.0 0.601 3.0 
l 
Tab. 2: Fortsetzung 
Probe Tide 
(mhsO 
KCOl - Pisano Plateau 
Alter 
(Ma) 
SST ö"C ö•"O 
rc) (%o PDR G. ruber ) 
































































































































0.0068 k.A. k.A. 
0.0069 k.A. k.A. 
0.0070 0.637 17.6 
0.0071 0.660 18.3 
0.0072 0.665 18.4 
0.0072 0.685 19.0 
0.0073 0.629 17.4 
0.0073 0.604 16.6 
0.0074 0.616 17.0 
0.0075 0.640 17.7 
0.0076 0.666 18.4 
0.0076 0.618 17.0 
0.0077 0.640 17.7 
0.0078 0.504 13.7 
0.0078 0.675 18.7 
0.0079 0.615 16.9 
0.0080 0.541 14.8 
0.0081 0.576 15.8 







0.0796 0.636 17.6 
0.0798 0.577 15.8 
0.0798 0.679 18.8 
0.0801 0.623 17.2 
0.0802 0.647 17.9 
0.0803 0.674 18.7 
0.0804 0.692 19.2 
0.0805 0.681 18.9 
0.0806 0.709 19.7 
0.0807 0.753 21.0 
0.0807 0.741 20.6 
0.0807 0. 790 22.1 
0.0809 0.748 20.9 
0.0810 0.788 22.0 
0.0812 0.726 20.2 
0.0813 0.727 20.2 
0.0814 0.715 19.9 
0.0815 0.598 16.5 


































































u~.-,1 SST &uc &1"0 
eC) (%r PDß G. ruber ) 
KCOlB. Pisano Plateau. 



























































































































0.0984 k.A. k.A. 
0.0986 0.661 18.3 
0.0989 
0.0990 k.A. k.A. 
0.0992 0.589 16.2 
0.0994 0.700 19.4 
0.0996 0.659 18.2 
0.0998 0.645 17.8 
0.1001 0.676 18.7 
0.1002 0.629 17.4 
0.1004 0.607 16.7 
0.1006 0.626 17.3 
0.1008 0.586 16.1 
0.1013 0.595 16.4 
0.1015 0.602 16.6 







0.1170 k.A. k.A. 
0.1177 0.781 21.8 
0.1178 0. 740 20.6 
0.1180 0.729 20.3 
0.1181 0.690 19.1 
0.1183 0.686 19.0 
0.1185 0.652 18.0 
0.1186 0.667 18.5 
0.1189 0.662 18.3 
0.1190 k.A. k.A. 
0.1191 0.683 18.9 
0.1197 
0.1203 
0.1553 0.509 13.8 
0.1554 0.554 15.1 
0.1555 0.471 12.7 
0.1556 0.554 15.1 
0.1558 0.581 15.9 
0.1560 0.579 15.9 
0.1563 0.560 15.3 
0.1567 0.572 15.7 
0.1597 0.565 15.5 
0.1601 0.551 15.1 
0.1604 0.552 15.1 
0.1608 0.491 13.3 
0.1611 0.549 15.0 
0.1615 0.520 14.1 
0.1618 0.499 13.5 
0.1622 0.467 12.6 
0.1625 0.404 10.7 
0.1628 0.404 10.7 
0.1632 0.484 13.1 




































































































































































































SST ö'lC Ö''O 













0.1654 0.467 12.6 
0.1657 0.439 11.8 
0.1660 0.439 11.8 
0.1664 0.470 12.7 
0.1667 0.551 15.1 
0.1671 0.495 13.4 
0.1675 0.474 12.8 
0.1678 0.491 13.3 
0.1681 0.481 13.0 
0.1684 0.485 13.1 
0.1688 0.601 16.5 
0.1691 0.600 16.5 
0.1694 0.505 13.7 
0.1698 0.563 15.4 
0.1702 0.638 17.6 
0.1709 0.499 13.5 
0.1712 0.551 15.1 
0.1719 
0.1941 0.649 17.9 
0.1948 0.803 22.5 
0.1952 0.662 18.3 
0.1956 0.890 25.0 
0.1961 0.688 19.1 
0.1%4 0.743 20.7 
0.1968 0.716 19.9 
0.1972 0.686 19.0 
0.1972 0.683 18.9 
0.1975 0.595 16.4 
0.1979 k.A. k.A. 
0.1983 k.A. k.A. 
0.1986 k.A. k.A. 
0.1990 k.A. k.A. 
0.2140 k.A. k.A. 
0.2143 0.559 15.3 
0.2147 0.569 15.6 
0.2151 0.615 16.9 
0.2155 0.546 14.9 
0.2158 0.645 17.8 
0.2162 0.665 18.4 
0.2166 0.601 16.5 
0.2169 0.612 16.9 
0.2173 0.614 16.9 
0.2177 0.611 16.8 
0.2180 0.626 17.3 
0.2184 0.595 16.4 
0.2188 0.462 12.4 
0.2191 0.509 13.8 
0.2195 0.524 14.3 
0.2199 0.434 11.6 
0.2202 0.516 14.0 
0.2206 0.566 15.5 





























































































































































SST suc ö''O 
CC) (%t~ PDB G. ruber ) 
0.2334 
0.2337 k.A. k.A. 
0.2339 0.755 21.1 
0.2343 0.718 20.0 
0.2345 0.743 20.7 
0.2348 0.704 19.6 
0.2351 0.768 21.4 
0.2354 0.664 18.4 
0.2357 k.A. k.A. 














0.4026 k.A. k.A. 
0.4031 0.686 19.0 
0.4034 0.690 19.1 
0.4038 0.735 20.5 
0.4041 0.689 19.1 
0.4044 0.634 17.5 









0.4605 0.771 21.5 
0.4607 k.A. k.A. 
0.4609 0.703 19.5 












0.5208 0.574 15.7 
0.5214 0.523 14.2 
0.5220 0.538 14.7 
0.5225 0.548 15.0 
0.5231 0.528 14.4 
0.5237 0.505 13.7 
0.5245 0.506 13.7 
0.5251 0.511 13.9 
























































































































Probe Ti~re Alter' U"'" SST suc ö''O 
(mhs!! (~Ia) !"C) (%o PDR G. ruber ! 
1258 22.99 0.5263 0.605 16.6 
1259 23.00 0.5268 0.532 14.5 -0.16 0.03 
1260 23.01 0.5271 k.A. k.A. -0.16 -0.10 
1261 23.02 0.5277 0.35 1.27 
1262 23.03 0.5283 0.31 1.98 
1263 23.04 0.5288 0.35 1.42 
1264 23.05 0.5294 0.49 1.53 
1265 23.06 0.5302 0.29 1.45 
1266 23.07 0.5308 0.34 1.23 
1267 23.08 0.5314 0.19 1.01 
1268 23.09 0.5320 0.26 1.69 
1269 24.39 0.5897 -0.27 -0.42 
1270 24.40 0.5899 -0.50 -0.40 
1271 24.41 0.5901 -0.57 -0.95 
1272 24.42 0.5903 -0.59 -0.61 
1273 24.43 0.5904 -0.53 -0.17 
1274 24.44 0.5906 -0.43 -0.16 
1275 24.45 0.5907 k.A. k.A. 0.02 -0.30 
1276 24.46 0.5909 0.541 14.8 -0.63 0.47 
1277 24.47 0.5911 0.669 18.5 -2.01 -1.37 
1278 24.48 0.5913 0.550 15.0 
1279 24.49 0.5914 -0.92 -2.08 
1280 24.50 0.5916 0.406 10.8 -0.75 -2.43 
1281 24.51 0.5918 0.635 17.5 -0.04 -1.84 
1282 24.52 0.5920 0.712 19.8 -0.41 -2.31 
1283 24.53 0.5922 k.A. k.A. 
1284 24.54 0.5925 k.A. k.A. -0.04 -1.05 
1285 24.55 0.5927 0.16 -1.62 
1286 24.56 0.5930 0.13 -1.68 
1287 24.57 0.5932 0.44 -2.16 
1288 24.58 0.5934 0.15 -1.49 
1289 24.59 0.5936 -0.67 -0.15 
1291 24.60 0.5937 0.23 0.41 
1331 32.95 0.9725 0.08 0.84 
1332 32.95 0.9728 0.77 1.38 
1333 32.% 0.9735 0.62 1.36 
1334 32.98 0.9744 0.672 18.6 
1335 32.99 0.9750 0.715 19.9 
1336 33.00 0.9756 0.713 19.8 0.75 -0.54 
1337 33.02 0.9770 0.754 21.0 0.84 -0.37 
1338 33.03 0.9776 0.618 17.0 -0.14 -0.49 
1339 33.04 0.9782 0.69 -0.28 
1340 33.05 0.9788 0.65 0.52 
1341 33.06 0.9794 0.48 0.78 
1342 33.07 0.9800 0.65 0.60 
1343 33.08 0.9806 0.04 -0.04 
1344 33.09 0.9813 0.39 1.12 
1345 33.10 0.9819 0.43 1.23 
1346 33.11 0.9824 0.92 0.61 
1347 33.12 0.9831 0.99 0.62 
1Patemc (unvcröff.) 





CaCO, TOC D7:3+37:2 
(Gew.%) (Gew.%) (!lg/g TOC) 
SST ö"C Ö''O 
COC) (%o PDB G. ruber ) 





2393 0.11 0.0002 
2394 0.21 0.0016 
2395 0.51 0.0059 
2399 0.61 0.0074 
2401 0.63 0.0076 
2402 0.64 0.0077 
2403 0.65 0.0079 
2404 0.66 0.0080 
2405 0.67 0.0082 
2406 0.68 0.0084 
2407 0.69 0.0085 
2408 0.70 0.0087 
2409 0.71 0.0090 
2410 0.72 0.0092 
2411 0.73 0.0093 
2412 0.74 0.0097 
2413 0.75 0.0098 
2414 0.76 0.0101 
2415 0.77 0.0103 
2416 0.78 0.0106 
2419 0.81 0.0112 
2424 1.10 0.0179 
2491 2.38 0.0773 
2492 2.39 0.0778 
2493 2.40 0.0783 
2494 2.41 0.0787 
2495 2.42 0.0792 
24% 2.43 0.0797 
2497 244 0.0801 
2498 2.45 0.0807 
2499 2.46 0.0813 
2500 :!.47 0.0819 
2501 2.48 0.0825 
2502 2.49 0.0831 
2511 2.96 0.1108 
2610 305 0.1157 
2611 306 0.1162 
2612 307 0.1168 
2613 308 0.1173 
2614 309 0.1178 
2615 3.10 0.1184 
2616 3.11 0.1189 
2617 3.12 0.1195 
2618 3.13 0.1200 
2619 3.14 0.1206 
2620 3.15 0.1211 
2621 3.16 0.1216 
2622 317 0.1222 
2623 318 0.1227 
2624 319 0.1233 
2625 3.20 0.1238 
2626 3.21 0.1247 
2627 3 22 0.1256 
2628 3.23 0.1264 
2629 3.24 0.1273 
2630 3.25 0.1282 
2631 326 0.1290 










































































































13.3 0.706 19.6 
14.6 0.704 19.6 
10.6 0.723 20.1 
14.1 0.673 18.6 
7.5 0.673 18.6 
47.8 0.692 19.2 





25.8 0.742 20.7 
42.2 0.637 17.6 
40.9 0.637 17.6 
k.A. k.A. 
k.A. k.A. 
32.7 0.786 22.0 
33.2 0.785 21.9 
24.8 0.665 18.4 
33.0 0.779 21.8 
59.9 0.648 17.9 
44.4 0.825 23.1 
44.5 0. 796 22.3 
37.3 0.754 21.0 
35.6 0.804 22.5 
27.9 0.787 22.0 
42.2 0.772 21.6 
63.4 0.705 19.6 
39.7 0.759 21.2 
14.0 0.763 21.3 

































































Probe Tiefe Alter CaC01 TOC 
(mhsQ (Ma) (Gew.%) (Gew.%) 
2633 3.28 0.1308 62.18 0.12 
2638 3.33 0.1351 
2581 3.44 0.1376 
2582 3.54 0.1400 
2583 3.64 0.1423 
2584 3.74 0.1505 
2643 3.84 0.1587 
2644 3.85 0.1591 
2645 3.86 0.1599 
2646 3.87 0.1607 
2647 3.88 0.1616 
2648 3.89 0.1624 
2925 3.90 0.1636 
2926 3.91 0.1644 
2927 3.92 0.1653 
2928 3.93 0.1661 
2929 3.94 0.1669 
2930 3.95 0.1677 
2931 3.96 0.1685 
2932 3.97 0.1694 
2933 3.98 0.1702 
2934 3.99 0.1710 
2935 4.00 0.1718 
2936 4.01 0.1726 
2937 4.02 0.1735 
2938 4.03 0.1743 
2939 4.04 0.1751 
2940 4.05 0.1759 
2941 4.06 0.1763 
2942 4.07 0.1771 
2943 4.08 0.1780 
2944 4.09 0.1788 
2949 4.14 0.1833 
2955 4.20 0.1863 
2956 4.21 0.1868 
2957 4.22 0.1874 
2958 4.23 0.1882 
2959 4.24 0.1887 
2960 4.25 0.1892 
2961 4.26 0.1898 
2962 4.27 0.1903 
2963 4.28 0.1909 
2964 4.29 0.1914 
2965 4.30 0.1919 
2966 4.31 0.1925 
2967 4.32 0.1930 
2968 4.33 0.1936 
2969 4.34 0.1942 
2970 4.35 0.1948 
2971 4.36 0.1955 
2972 4.37 0.1961 
2973 4.38 0.1968 





2977 4.42 0.1990 
2979 4.44 0.2006 
2983 4.53 0.2057 
2986 4.63 0.2114 
2988 4.65 0.2123 
2989 4.66 0.2128 





































































































SST cS11C Ö'"O 
COC) (%o PI>R G. ruber ) 
231.6 0.470 12.7 
153.2 0.492 13.3 
149.9 0.527 14.4 
189.6 0.494 13.4 
216.2 0.458 12.3 
195.5 0.495 13.4 
308.3 0.498 13.5 
148.5 0.465 12.5 
306.8 0.488 13.2 
220.1 0.502 13.6 
268.5 0.496 13.4 
217.2 0.489 13.2 
117.6 0.495 13.4 
17.9 0.592 16.3 
19.6 0.687 19.1 
29.2 0. 727 20.2 
129.3 0.537 14.6 
151.5 0.495 13.4 
135.9 0.706 19.6 
54.3 0.561 15.4 
91.2 0.639 17.6 
102.4 0.629 17.4 
85.5 0.617 17.0 
106.3 0.699 19.4 
90.2 0.674 18.7 
111.7 0.744 20.7 
91.5 0.627 17.3 
80.6 0.731 20.4 
42.3 0.642 17.7 
26.6 0.753 21.0 






























































































2993 4.70 0.2154 
2994 4.71 0.2160 
2995 4. 72 0.2163 
2996 4.73 0.2171 
2997 4.74 0.2177 
2998 4.75 0.2183 
2999 4.76 0.2189 
3000 4.77 0.2196 
3001 4. 78 0.2202 
3002 4. 79 0.2205 
3004 4.81 0.2218 
3005 4.82 0.2228 
3006 4.83 0.2235 
2875 4.84 0.2241 
2876 4.85 0.2244 
2877 4.86 0.2251 
2878 4.87 0.2257 
2879 4.88 0.2264 
2885 4.94 0.2306 
2890 5.04 0.2371 
2891 5.05 0.2374 
2892 5.06 0.2381 
2893 5.07 0.2388 
2894 5.08 0.2394 
2895 5.09 0.2404 
2896 5.10 0.2410 
2897 5.11 0.2417 
2898 5.12 0.2418 
2899 5.13 0.2419 
2900 5.14 0.2420 
2901 5.15 0.2421 
2902 5.16 0.2422 
2908 5.29 0.2439 
2909 5.39 0.2452 
2910 5.53 0.2469 
2911 5.62 0.2570 
2912 5.77 0.2599 
3110 10.35 0.3248 
3111 10.45 0.3262 
3112 10.55 0.3276 
3113 10.65 0.3290 
3117 10.75 0.3304 
3119 10.77 0.3307 
3120 10.78 0.3308 
3121 10.79 0.3310 
3122 10.80 0.3311 
3123 10.81 0.3325 
3124 10.82 0.3332 
3125 10 83 0.3340 
3126 10.84 0.3347 
3127 10.85 0.3355 
3128 10.86 0.3362 
3129 10.87 0.3370 
3130 10.88 0.3377 
3131 10.89 0.3378 
3132 10.90 0.3433 
3133 10.91 0.3447 
3134 10.92 0.3489 
3135 10.93 0.3503 

































































































70.5 0.572 15.7 
110.5 0.613 16.9 
129.6 0.574 15.7 
170.4 0.568 15.6 
126.0 0.477 12.9 
92.7 0.589 16.2 
123.4 0.612 16.9 
75.3 0.393 10.4 
144.9 0.595 16.4 
102.2 0.464 12.5 
56.0 0.482 13.0 
98.2 0.467 12.6 
163.4 0.544 14.9 
34.1 0.776 21.7 
59.1 0.776 21.7 
35.9 0.771 21.5 
13.2 0. 788 22.0 
44.1 0.564 15.4 
61.1 0.605 16.6 
66.5 0.610 16.8 
159.7 0.602 16.6 
173.4 0.566 15.5 
170.0 0.598 16.4 
181.2 0.615 16.9 
153.4 0.625 17.2 
120.9 0.593 16.3 
171.8 0.582 16.0 
12.7 0.639 17.6 
22.9 0.644 17.8 
Buc ö~'O 



















































































Probe Tiefe Alter CaCOJ TOC 
(mhsO (~Ia) (Gew.%) (Gew.%) 
3035 11.04 0.3826 
3036 11.14 0.4106 
3037 11.31 0.4424 
3038 11.41 0.4611 
k..A. =keine Analysen der Alkenone möglich 
D7:3+37:2 
lpglg TOC) 
t..r·J, SST ouc 0'"0 





Tab. 3: Ergebnisse zu den Salinitätsrckonstruktionen 
Sapropel Alter ö''O~~oiT. ö''o .. Salinität Salinität Salinität Salinität SST ("C) 
(ka) (%,) (%oSMOW) (s=0.27) (s=0.83) (s=l.09) ~tittelwcrte Mittelwerte 
KC20B. EraJosthenes Seamounl 
SI 8.4 -1.517 -0.661 30.66 35.50 36.24 
SI 8.5 -2.008 -1.148 28.87 34.92 35.80 
SI 8.7 -1.657 -0.712 30.49 35.46 36.21 
SI 9.0 -1.957 -1.317 28.28 34.76 35.69 
SI 9.2 -1.645 -1.008 29.43 35.13 35.97 
SI 9.3 -1.574 -0.872 29.94 35.30 36.11 
Mittelwert SI 29.54 35.16 36.00 33.6 19.0 
Sandabw. SI 0.94 0.30 0.23 
9.7 -1.339 -0.771 30.32 35.43 36.20 34.0 18.3 
79.2 -0.735 0.312 34.20 36.60 37.06 
S3 79.7 -1.568 -1.152 28.78 34.84 35.72 
S3 80.1 -0.973 -0.584 30.88 35.53 36.34 
Mittelwert S3 29.83 35.19 36.03 33.7 17.6 
Sandabw. S3 1.48 0.49 0.44 
S5 117.8 -1.745 -0.450 31.43 35.73 36.41 
S5 118.4 -1.959 -0.618 30.75 35.48 36.21 
S5 119.5 -2.233 -0.934 29.51 35.02 35.84 
S5 120.0 -2.344 -1.811 26.19 33.90 34.98 
S5 120.6 -1.993 -0.391 31.41 35.56 36.23 
S5 121.1 -1.911 -0.462 31.11 35.45 36.13 
S5 121.6 -2.5 17 -1.324 27.92 34.41 35.34 
S5 122.2 -2.142 -0.647 30.44 35.23 35.97 
S5 122.7 -2.498 -1.109 28.75 34.70 35.57 
S5 123.3 -2.192 -0.915 29.49 34.95 35.77 
S5 123.8 -2.757 -1.869 25.98 33.83 34.92 
S5 124.7 -2.200 -0.988 29.27 34.92 35.76 
S5 125.6 -1.955 -0.723 30.27 35.26 36.02 
S5 126.4 -2.492 -1.234 28.42 34.69 35.60 
Mine! wert SS 29.35 34.94 35.77 33.4 21.4 
Sandabw. SS 1.76 0.59 0.45 
S6 163.6 -0.544 -1.249 28.98 35.28 36.19 
S6 164.4 -0.947 -1.492 28.09 35 00 35.98 
S6 166.1 -0.426 -0.730 30.86 35.87 36.63 
S6 166.9 -0.755 -1.279 28.75 35.13 36.05 
S6 167.7 -0.332 -1.106 29.33 35.27 36.14 
S6 168.5 -0.582 -1.108 29.27 35.22 36.09 
S6 170.2 -0.167 -0.674 30.86 35.72 36.47 
S6 171.0 -0.368 -1.097 29.29 35.21 36.08 
S6 171.8 -0.191 -0.765 30.49 35.58 36.36 
S6 172.6 -0.766 -1.245 28.78 35.07 35.98 
S6 173.5 -0.787 -1.311 28.62 35.08 36.00 
S6 174.3 -0.285 -0.858 30.35 35.67 36.47 
Mittelwert S6 29.47 35.34 36.20 35.8 13.2 
Sandabw. S6 0.94 0.29 0.22 
175.1 -0.832 -1.356 28.52 35.09 36.03 35.6 13.4 
175.9 -1.251 -1.148 29.29 35.34 36.22 35.8 16.2 
188.2 -1.420 -0.653 30.80 35.62 36.36 34.3 19.2 
S7 188.7 -1.798 -0.830 30.13 35.38 36.18 
S7 189.2 -1.766 -1.903 26.14 34.07 35.17 











































































































Mittelwert SB 26.Bl 
Sandabw. SB !.90 
223.5 -!.254 -l.4B4 27.49 
24Q.4 -2.032 -0.712 
24!.0 -2.050 -0.730 
24!. 7 -!.650 -0.334 
Mittelwert 
Sandabw. 







KCOJ/B · Pisano Plateau 
Sl 7.2 -l.l47 
Sl 7.3 -l.l64 
Sl 7.4 -!.244 
Sl 7.6 -1.319 
Sl 7.7 -0.711 













Mittelwert S 1 30.36 
Sandahw. SI 0.78 











80.6 -0.807 0.083 33.39 
B0.9 -O.B68 0.301 34.22 
Mittelwert S3 32.37 
Sandabw. S3 !.81 
8!.3 -0.573 0.398 34.61 

























































































































































Sapropel Alter ti 180~oo .... Ö110., Salinität Salinität Salinität Salinität SST (0 C) 
(k•l {%()} (lt.SMO\~ (s=0.27) (s=0.83) (s=I.09) Mittelwerte Mittelwerte 
54 99.4 -1.086 -0.339 31.76 35.79 36.44 
54 99.6 -2.178 -1.614 27.05 34.26 35.28 
54 99.8 -1.774 -1.299 28.22 34.65 35.58 
54 100.1 -1.223 -0.612 30.79 35.50 36.23 
54 100.2 -1.429 -1.032 29.24 35.00 35.85 
54 100.4 -1.456 -1.223 28.55 34.79 35.70 
Mittelwert S4 29.27 35.00 35.85 33.4 18.0 
5andabw. 54 1.74 0.56 0.43 
100.6 -1.464 -1.141 28.88 34.91 35.79 33.2 17.2 
101.3 -2.359 -2.202 24.99 33.67 34.86 31.2 16.4 
101.5 -0.532 -0.350 31.86 35.91 36.57 34.8 16.6 
101.7 -0.791 -0.623 30.85 35.59 36.33 34.3 16.5 
55 117.7 -1.497 -0.193 32.39 36.05 36.66 
55 117.9 -2.179 -1.132 28.89 34.90 35.78 
55 118.3 -0.991 -0.284 32.00 35.89 36.53 
Mittelwert S5 31.09 35.61 36.32 34.3 20.4 
Sandabw. S5 1.92 0.62 0.48 
118.6 -1.176 -0.581 30.88 35.52 36.23 34.2 18.4 
119.1 -0.894 -0.206 32.24 35.94 36.55 34.9 18.9 
S6 163.2 -1.384 -1.989 26.23 34.38 35.50 
S6 164.6 -2.076 -2.415 24.67 33.88 35.13 
S6 166.7 -2.609 -2.773 23.24 33.35 34.70 
S6 169.5 -1.506 -1.863 26.45 34.29 35.38 
Mittelwert 56 25.15 33.98 35.18 34.6 14.1 
5andabw. S6 1.50 0.47 0.35 
170.2 -1.808 -1.422 28.08 34.82 35.78 
170.9 -0.957 -1.426 28.07 34.82 35.78 35.3 13.6 
233.9 -2.075 -0.894 29.91 35.33 36.14 33.8 21.1 
234.3 -1.040 -0.084 32.91 36.30 36.88 35.4 20.1 
234.5 -0.958 0.114 33.64 36.54 37.06 35.7 20.6 
59 234.8 -1.275 -0.395 31.76 35.93 36.59 
59 235.1 -1.602 -0.396 31.76 35.93 36.59 
59 235.4 -1.739 -1.118 29.08 35.06 35.93 
Mittelwert 59 30.87 35.64 36.37 34.3 19.8 
Sandabw. S9 1.55 0.50 0.38 
9758 • Haiearen Hang 
120.9 -0.139 1.360 37.87 37.65 37.81 37.8 22.6 
S5 122.2 -0.266 1.210 37.32 37.47 37.68 
S5 122.4 -0.222 1.080 36.86 37.33 37.57 
S5 122.6 -0.178 0.810 35.85 37.00 37.32 
55 122.7 -0.151 0.820 35.90 37.03 37.34 
Mittel wert 55 36.48 37.21 37.48 37.1 21.1 
5andabw. 55 0.73 0.23 0.18 
123.5 -0.400 -0.840 29.77 35.05 35.85 33.6 13.8 
192.4 -0.520 -0.250 32.24 36.04 36.66 35.0 17.0 
S7 194.3 -0.783 0.390 34.55 36.75 37.19 36.2 21.1 
198.2 0.488 1.790 39.75 38.46 38.50 38.9 21.7 
236.5 -0.645 0.370 34.61 36.86 37.31 36.3 20.4 
S9 238.6 -0.618 0.200 33.89 36.57 37.07 35.8 19.5 
239.7 -0.107 0.000 33.14 36.33 36.89 35.5 16.3 
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